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Kurzfassung
Die Kryosphäre mit ihren großen Eisschilden und Gletschergebieten unterliegt seit einigen Jahrzehnten
rasanten Veränderungen, deren Bestimmung überhaupt erst durch satellitengestützte Fernerkundungs-
methoden ermöglicht wurde. Insbesondere die dynamischen Ausflussgletscher im Randbereich des
Grönländischen Eisschildes verlieren an Eisdicke, ziehen sich zurück und zeigen eine beschleunigte
Eisbewegung. Diese Arbeit widmet sich der Erstellung eines modular aufgebauten Monitoring-Systems
zur überwiegend automatischen Bestimmung der Fließgeschwindigkeit und der Frontlage von Ausfluss-
gletschern mit Hilfe von Landsat-Aufnahmen. Die frei verfügbaren Satellitendaten der Landsat-Mission
sind dafür besonders geeignet, da sie nicht nur einen Beobachtungszeitraum von mehr als 40 Jahren
umfassen, sondern nahezu im gesamten Bereich des Grönländischen Eisschildes mit einer hohen
zeitlichen Auflösung vorliegen.
Durch die Kombination unterschiedlicher Bildzuordnungsverfahren wurden flächendeckende Fließ-
geschwindigkeitsfelder der Ausflussgletscher bestimmt. Neben einem verbesserten Verfahren zur
Ausreißerfilterung in den bestimmten Fließgeschwindigkeitsfeldern wurde ein automatisches Verfahren
zur Steigerung der Koregistrierungsgenauigkeit entwickelt. Dies beinhaltet u. a. die Verbesserung der
Orthorektifizierung mit Hilfe eines aus ASTER-Daten (Advanced Spaceborne Thermal Emission and
Reflection Radiometer) erstellten, hochauflösenden Geländemodells. Die Geschwindigkeitsfelder wurden
weiterhin um das den Geschwindigkeitsfeldern überlagerte Streifenmuster korrigiert, das durch die leicht
zueinander verschobenen Scanzeilen in den Landsat-7-Aufnahmen ohne Scanzeilenkorrektur verursacht
wurde.
Neben der Bestimmung von Fließgeschwindigkeitsfeldern wurden zwei Verfahren zur Ableitung von
Gletscherfrontlagen entwickelt. Der Fokus lag dabei auf der Bestimmung von Frontlagen in Eisfjorden,
in denen Standardverfahren zur Gletscherflächenkartierung nur eingeschränkt nutzbar sind. Das erste
Verfahren ermittelt die Gletscherfront anhand der Grauwertverteilung entlang mehrerer paralleler Profile,
die im Übergangsbereich zwischen Eisfjord und Gletscherbereich liegen. Aus diesen Frontpositionen
kann anschließend das Polygon der Gletscherfront vektorisiert werden. Das zweite Verfahren verfolgt
einen Ansatz der überwachten Klassifikation, bei dem mit Hilfe von statistischen Texturmerkmalen die
Segmentierung von Gletscherflächen erfolgt.
Eine nahezu vollständige Auswertung aller verfügbaren Satellitendaten des Landsat-Archivs wurde für
den Randbereich des Grönländischen Eisschildes durchgeführt. Auf einer Fläche von etwa 500 000 km2
wurden für 302 Gletscher Fließgeschwindigkeitsfelder bestimmt. Die überwiegend im Zeitraum 1999
bis 2012 vorliegenden Geschwindigkeitsfelder besitzen eine räumliche Auflösung von 300m×300m. Für
etwa ein Drittel dieser Gletscher wurden über den gesamten Landsat-Missionszeitraum von 1972 bis 2012
zusätzlich auch die zeitlichen Änderungen der Frontlage ermittelt.
Aus diesen Ergebnissen lassen sich sowohl der Langzeittrend als auch die saisonalen Variationen
der Fließgeschwindigkeit und die Lage der Gletscherfront ableiten. Generell zeigen die Gletscher in
Zentralwest-, Nordwest- und Südost-Grönland nicht nur höhere Fließgeschwindigkeiten im Vergleich mit
den Gletschern in anderen Regionen Grönlands, sondern weisen oft auch ein deutlich beschleunigtes
Fließverhalten auf. Die seit 1999 größten Veränderungen wurden am Jakobshavn Isbræ und am Upernavik
Isstrøm imWesten sowie an einem Ausflussgletscher in der Køge Bugt im Südosten Grönlands beobachtet.
Diese Gletscher zeigen einen jährlichen Geschwindigkeitsanstieg von mehr als 0,9m/Tag. Neben den
beobachteten Geschwindigkeitsänderungen ist häufig auch eine Variation der Frontlage zu beobachten.
Gewöhnlich ist eine Beschleunigung des Gletschers mit einem Frontrückzug verbunden.
Darüber hinaus weist ein Großteil der Gletscher eine ausgeprägte saisonale Variabilität ihrer Fließge-
schwindigkeit und ihrer Frontlage auf. Die über mehrere Jahrzehnte vorliegende Zeitreihe der bestimmten
Fließgeschwindigkeiten ermöglicht im Besonderen die Detektion und die Untersuchung des zeitlichen
Verlaufs von Surge-Ereignissen.
Abstract
Satellite remote sensing techniques are well-suited for the observation of ongoing changes in the
cryosphere. Many outlet glaciers of the Greenland ice sheet currently show accelerated flow velocities and
a significant surface lowering while sustaining a substantial retreat. An automatic monitoring system
was developed in order to determine flow velocity fields and frontal positions of these outlet glaciers
using Landsat data.The optical Landsat acquisitions of more than four decades are freely available and
particulary suitable to study both the long-term and seasonal changes at the margin of the Greenland ice
sheet.
Area-wide flow velocity fields were inferred by combining different image matching methods.The derived
velocity fields can still be affected by outliers. Such outliers could be reduced by applying an enhanced filter
approach. Furthermore, an improved coregistration scheme strongly increased the accuracy of each flow
velocity vector.This includes the improvement of the orthorectification by utilizing high resolution surface
elevations from ASTER data (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer).The
derived flow velocity fields can be superimposed by a prominent stripe pattern which was caused by small
scan line shifts in Landsat 7 ETM+ data acquired after 2003. A correction scheme has been developed and
was applied to all velocity fields.
In addition to the determination of flow velocity fields two methods for the derivation of glacier front
positions were developed. In both approaches, priority was put on mapping the frontal position of
marine-terminating glaciers in the presence of ice mélange. In these regions standard multi-spectral
methods have only limited usability.The first method is based on the gray value distribution along parallel
profiles that are located in the transition zone between the fjord and the glacier area.The second method
follows a supervised classification approach by means of statistical textural feature analysis.The classified
glacier area was used to extract the frontal position.
Nearly the entire available Landsat data for the Greenland ice sheet margin was utilized to infer flow
velocities. For over 300 glaciers flow velocity fields covering a region of approximately 500 000 km2 could
be determined.The velocity fields have a spatial resolution of 300m×300m and are mainly available for
the period between 1999 and 2012. Frontal positions and their changes back to 1972 could be derived for
more than 100 glaciers.
The long-term as well as the seasonal variations can be inferred from the derived flow velocity fields.The
outlet glaciers in central-west, north-west as well as south-east Greenland are the most dynamic areas
in Greenland. Since 1999, the Jakobshavn Isbræ (west Greenland), the Upernavik Isstrøm (north-west
Greenland) and an unnamed outlet glacier in the Køge Bugt (south-east Greenland) accelerated by
more than 0,9m/d yr−1.The flow velocity variations are strongly correlated with changes in the frontal
position. In most cases the accelerated flow velocities were observed together with a retreat of the glacier
front. Generally, marine-terminating outlet glaciers show larger variations compared to land-terminating
glaciers. In addition to the long-term behaviour most glaciers exhibit a strong seasonal variability in both
surface flow velocities and frontal positions.
Furthermore, the long-term flow velocity information with a high temporal resolution can be used for the
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1 Einleitung
Der globale Klimawandel ist seit Jahren und aktuell mehr denn je Gegenstand politischer Diskussion und
wissenschaftlicher Forschung. Viele der seit den 1950er Jahren beobachteten klimatischen Veränderun-
gen übersteigen die natürlichen Schwankungen der letzten eintausend Jahre. Neben einer beispiellosen
Erwärmung des Ozeans und der Atmosphäre erfährt auch die Kryosphäre mit ihren großen Eisschilden
und Gletschergebieten eine rasante Veränderung. Der Eismassenverlust in diesen Regionen verursachte
zwischen 1993 und 2010 etwa die Hälfte des jährlichen Meeresspiegelanstiegs, während die andere Hälfte
überwiegend auf die thermische Ausdehnung der Weltmeere zurückzuführen war (IPCC, 2013).
Noch in den 1990er Jahren ist man davon ausgegangen, dass Eisschilde nur langsam auf klimatische
Änderungen reagieren können (Alley und Whillans, 1991). Beobachtungen der letzten zwei Jahrzehnte
zeigen jedoch, dass insbesondere an den Ausflussgletschern in den Randbereichen der Eisschilde innerhalb
weniger Jahre enorme Änderungen des Eisausstoßes auftreten können. Überdies können verschiedene
Rückkopplungseffekte zu einer weiteren, beschleunigten Änderung führen. Obgleich ein Großteil der
glazio-physikalischen Mechanismen verstanden und modellierbar ist, ist die Ursache der eisdynamischen
Reaktionen der Eisschilde nur unzureichend erforscht und nur ungenügend in den Prognosen zum zukünf-
tigen globalen Meeresspiegelanstieg berücksichtigt (Alley und Joughin, 2012; Willis und Church, 2012).
Mit Hilfe hochauflösender Satellitendaten ist es heute möglich, diese Dynamik der Eisschilde in ihrer
Gesamtheit zu beobachten und verstehen zu lernen (Tucker u. a., 2004).
Die beiden heute noch existierenden Eisschilde Antarktikas und Grönlands speichern etwa 80% des glo-
balen Süßwasservorrats. Obwohl der Grönländische Eisschild nur über etwa 10% des Süßwasservorrats
verfügt, führt das vergleichsweise milde Klima in Grönland zu einer höheren Sensitivität gegenüber lang-
fristigen Temperaturschwankungen (Gregory u. a., 2004). Aktuelle Untersuchungsergebnisse zeigen, dass
ein Großteil der grönländischen Ausflussgletscher an Eisdicke verliert, sich zurückzieht und eine beschleu-
nigte Eisbewegung aufweist (Thomas u. a., 2009; Moon und Joughin, 2008; Joughin u. a., 2008c). Diese
Änderungen treten dabei auf sehr unterschiedlichen Zeitskalen auf und reichen von wenigen Minuten
bis zu mehreren Jahren oder Jahrzehnten. Neben der hohen zeitlichen Variabilität sind insbesondere die
Änderungen in der Fließgeschwindigkeit und der Frontlage auch räumlich stark differenziert ausgeprägt
und stehen überdies in enger Wechselwirkung zueinander. Vor allem die Ausflussgletscher mit einer in das
Meer ragenden Gletscherzunge weisen ein besonders dynamisches Verhalten auf. Sie stellen das zentrale
Beobachtungsobjekt dieser Arbeit dar.
Die Erfassung der Dynamik der Ausflussgletscher erfordert ein möglichst flächendeckendes und konti-
nuierliches Monitoring jedes einzelnen Ausflussgletschers (Sturm u. a., 1991). Über die zumMonitoring
der Ausflussgletscher erforderliche räumliche Auflösung verfügen derzeit nur bildgebende Satellitensys-
teme. Darüber hinaus besitzen einzig die optischen Satellitendaten der Landsat-Mission die notwendige
1
2 1. Einleitung
zeitliche Auflösung, welche sowohl die Bestimmung des Langzeittrends über mehrere Jahrzehnte als auch
die Erfassung interannualer und saisonaler Variationen des Fließregimes und der Gletscherfront erlaubt.
Eine wesentliche Voraussetzung für ein solches flächendeckendes Monitoring schafft das seit wenigen
Jahren kostenfrei zugängliche Landsat-Archiv. Erst diese Datengrundlage macht eine Entwicklung und
Anwendung eines breiten Spektrums an automatischen Auswertestrategien zur massenhaften Verarbeitung
von Satellitendaten sinnvoll.
Diese Arbeit widmet sich der Erstellung eines Monitoring-Systems zur Bestimmung der Fließgeschwindig-
keit und der Frontlage mittels Landsat-Aufnahmen sowie der Anwendung dieses Systems auf eine Vielzahl
grönländischer Ausflussgletscher. Die Arbeit umfasst vier Schwerpunkte:
▷ Kombination multitemporaler und multisensoraler Landsat-Aufnahmen
▷ Entwicklung konsistenter, weitgehend automatisierter Auswerteverfahren
▷ Bestimmung von flächendeckenden Fließgeschwindigkeitsfeldern und Frontlagepositionen
▷ Ermittlung der zeitlichen und räumlichen Variationen der Ausflussgletscher
Alle notwendigen Auswerteschritte beinhalten sowohl eine sorgfältige Identifizierung, Charakterisierung
und Bewertung der Fehlergrößen aller verwendeten Eingangsgrößen als auch eine Abschätzung über die
Unsicherheit der abgeleiteten Ergebnisse. Die ermittelten Ergebnisse geben nicht nur einen Einblick in
den derzeitigen Zustand des Grönländischen Eisschildes, sondern können auch als Grundlage für die
Parametrisierung und Validierung räumlich und zeitlich hochaufgelöster Eismodelle dienen (Nick u. a.,
2012; Alley und Joughin, 2012).
Die Arbeit umfasst neun Kapitel. Das folgende zweite Kapitel gibt einen Einblick in den Aufbau des Grön-
ländischen Eisschildes und erklärt dessen Rolle im globalen Klimasystem. In diesem Zusammenhang
werden die bekannten Veränderungen der zu den Rändern des Eisschildes hin drainierenden Ausflussglet-
scher dargelegt, ihre komplexe Wirkungsweise diskutiert und Anforderungen sowie Beobachtungsgrößen
an ein Monitoring polarer Gletscher definiert.
Im dritten Kapitel folgt eine Zusammenschau der nunmehr über vier Jahrzehnte lang operationell ar-
beitenden Satelliten der Landsat-Mission wie auch der damit verbundenen technologischenWeiterentwick-
lung multispektraler, optisch-mechanischer Scannersysteme. Neben einer Einführung in das geometrische
Aufnahmeprinzip im Abschnitt 3.2 werden auch die radiometrischen Charakterstiken der einzelnen Auf-
nahmesysteme besprochen. Die standardisierten Eigenschaften der Landsat-Produkte werden im letzten
Unterabschnitt beschrieben.
Das vierte Kapitel gibt zunächst einen Einblick in die genutzten Landsat-Daten und deren zeitliche
Aufnahmeverteilung im Missionszeitraum. Ferner werden für spätere Arbeitsschritte benötigte externe
Datensätze beschrieben. Diese umfassen verschiedene digitale Höhenmodelle und die aus RADARSAT-
Daten bestimmten Fließgeschwindigkeitsfelder des Grönländischen Eisschildes. Im Abschnitt 4.4 wird
abschließend das benötigte strukturelle Konzept zur Datenspeicherung und -verwaltung der verwendeten
Landsat-Daten vorgestellt.
Die zur Bestimmung der Gletscherfließgeschwindigkeit sowie der exakten Georeferenzierung not-
wendigen methodischen Grundlagen der Bildzuordnung werden im fünften Kapitel dargestellt. Dieser
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Abschnitt fokussiert insbesondere auf die Eignung der Verfahren in vergletscherten Gebieten und zeigt
Strategien zur robusten, automatischen Ausreißerfilterung von flächenhaften Zuordnungsmethoden.
Die entwickelten Verfahren zur automatischen Ableitung von Fließgeschwindigkeiten und Frontlagen von
Ausflussgletschern sind die zentralen Punkte dieser Arbeit und Gegenstand der Kapitel sechs und sieben.
Das Kapitel 6 umfasst die Darstellung der erforderlichen Vorverarbeitungsschritte der Satellitendaten
und gibt einen Einblick in die konsistente Koregistrierung von multitemporalen Landsat-Szenenpaaren.
Weiterführend wird ein Algorithmus zur Korrektion der Streifenmuster in den bestimmten Fließgeschwin-
digkeitsfeldern vorgestellt. Die Verfahren zur Ableitung von Gletscherfrontlagen sindThema des siebten
Kapitels. Die verbreiteten Verfahren zur Gletscherumrisskartierung werden im ersten Teil dieses Kapitels
vorgestellt. Danach folgt die Beschreibung eines Ansatzes zur profilweisen Rekonstruktion der Gletscher-
front. Der Abschnitt 7.3 beschäftigt sich mit der Klassifikation der Gletscherfront mittels Texturanalyse.
Für alle genutzten Methoden werden das Genauigkeitspotenzial abgeschätzt und es werden die jeweiligen
Grenzen der einzelnen Verfahren herausgestellt.
Einen Überblick über alle Ergebnisse gibt das achte Kapitel. Beginnend mit den beobachteten
Geschwindigkeits- und Frontlagevariationen der Ausflussgletscher entlang des Grönländischen Eisrandes
werden im zweiten Abschnitt – gegliedert in sechs Regionen des Eisschildes – die ermittelten Ergebnis-
se im Kontext aktueller Forschungsergebnisse anderer Autoren diskutiert. Eine Zusammenfassung der
durchgeführten Auswerteschritte und Ergebnisse schließt diese Arbeit ab.

2 DieBedeutung der großenAusflussgletscher und
deren Monitoring
Dieses Kapitel gibt zuerst einen kurzen Überblick über den Aufbau des Eisschildes und dessen Rolle
im globalen Klimasystem. Anschließend werden seine Ausflussgletscher hinsichtlich ihres Aufbaus und
ihrer räumlichen sowie zeitlichen Variabilität beschrieben. Aus den Eigenschaften und der Dynamik der
Ausflussgletscher lassen sich die Notwendigkeit und die Anforderungen an ein Monitoringsystem mittels
Fernerkundungssensoren ableiten, welches Gegenstand des letzten Abschnitts ist.
2.1 Der Grönländische Eisschild: Aufbau und Zustand
Grönland wird zu etwa 85% (1,7 Mill. km2) vom Grönländischen Eisschild bedeckt (Citterio und Ahlstrøm,
2013), der neben dem Antarktischen Eisschild der einzig noch heute existierende Eisschild ist. Mit einer
maximalen Eisdicke von 3367m und einem Eisvolumen von ca. 2,9 Mill. km3 (Bamber u. a., 2001;Thomas,
2001) speichert er ca. 10% des weltweit gefrorenen Süßwassers, was einem potenziellen Meeresspiegelan-
stieg von etwa 7,3m entspricht (Bindschadler, 1998; Lemke u. a., 2007). Eisschilde sind groß genug, um
das Klima selbst zu beeinflussen (Broecker und Denton, 1989; Bindschadler u. a., 2001). Aufgrund der
ausgedehnten und durchschnittlich 1600m hohen Oberflächentopografie, die eine Nord-Süd-Ausdehnung
von 2200 km besitzt, bestimmt der Grönländische Eisschild die vorherrschenden atmosphärischen Strö-
mungen der nördlichen Hemisphäre (Bindschadler u. a., 2001). Abbildung 2.1 gibt einen geografischen
Überblick. Nicht nur der Grönländische Eisschild, sondern auch seine angrenzenden Meere spielen eine
bedeutende Rolle in der Kryosphäre (Budikova, 2009). Dort beeinflusst eine Änderung der Meereisbe-
deckung den Energieraustausch, die wiederum eine Änderung der vorherrschenden Ozeanströmungen
bewirken kann (Levermann u. a., 2007). Zusammen mit dem Eisschild sind sie integraler Bestandteil des
globalen Klimasystems.
Der Eisschild besteht hauptsächlich aus zu Eis verdichtetem Schnee, der im Laufe tausender Jahre den
Grönländischen Eisschild formte. Die räumlich ungleiche Verteilung der akkumulierten Niederschläge
führt zu einer geneigten Eisoberfläche, die unter seiner eigenen Gewichtskraft hangabwärts zu fließen be-
ginnt (Winkler, 2009). Diese Bewegung wird auch Deformationsfließen genannt, da die auf die Eispartikel
wirkende Schubkraft zusätzlich zu einer Verformung führt. Je nach Eistemperatur, Druck der überlagerten
Eismasse und demOberflächengradienten deformiert sich das Eis unterschiedlich stark. In den hoch gelege-
nen Gebieten des Eisschildes mit relativ geringer Oberflächenneigung und niedriger Temperatur fließt das
Eis imWesentlichen unbeeinflusst von der Subglazialtopografie im Bereich von 0 bis 100m/Jahr. An seinen
Rändern wird das Eis in Ausflussgletschern kanalisiert und kann Geschwindigkeiten von über 10 km/Jahr
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Abbildung 2.1:Geografische EinordnungGrönlands undÜberblick über das ozeanische Strömungssystem der Arktis
(angelehnt an Straneo u. a. (2012) mit unterliegender Bathymetrie aus GEBCO (2010)). Die warmen atlantischen
Ozeanströmungen sind farbcodiert zwischen rot und gelb dargestellt. Kalte polare Strömungen sind als blaue Pfeile
eingezeichnet. Die mittlere maximale (gerissene rote Linie) und minimale Meereisbedeckung (gerissene blaue Linie)
zwischen 1979 und 2000 ist aus Fetterer u. a. (2009) entnommen.
erreichen. Das Fließen eines Gletschers entspricht annähernd dem einer laminaren Flüssigkeit und besitzt
seine Maximalgeschwindigkeit an der Oberfläche. Die Geschwindigkeit nimmt mit zunehmender Tiefe
im Eis ab, weicht aber selten mehr als 20% davon ab (Cuffey und Paterson, 2010).
Den Zustand eines Gletschers bzw. Eisschildes beschreibt seine Massenbilanz. Sie ist die Differenz aus
Eiszutrag (Akkumulation) und Eismassenverlust (Ablation einschließlich Kalben) und bezieht sich in
der Regel auf die Änderung der Eismasse innerhalb eines Gletscherhaushaltsjahres. Für einen Eisschild
im Gleichgewicht ist die Massenbilanz im Mittel null. Die Akkumulation entspricht vorwiegend dem
Massengewinn in Form von Schneefall (van der Veen, 1999). In den niederschlagsarmen Regionen des
Inlandeises kann die räumliche Verteilung des Niederschlages signifikant durch Winddrift bestimmt sein
(Østrem und Tvede, 1986).Weitere Effekte, wie dasWiedergefrieren von Schmelzwasser oder das Anfrieren
von Eis an der Unterseite des Schelfeises, haben nur einen geringen Einfluss auf die Massenbilanz des
Grönländischen Eisschilds (Cuffey und Paterson, 2010). In der Gesamtheit besitzt der Grönländische
Eisschild eine jährliche Akkumulationsrate von etwa 600 bis 700Gt (Ettema u. a., 2009; Burgess u. a.,
2010).
Unter Ablation versteht man alle Prozesse, die zu einemMassenverlust beitragen. Der Eismassenverlust
wird imWesentlichen durch abfließendes Schmelzwasser und durch Kalbung von Eisbergen verursacht
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(van den Broeke u. a., 2009). Je nach geografischer Lage gibt es dabei große Unterschiede. Im Allgemeinen
verliert der Grönländische Eisschild mehrMasse im Süden als imNorden.Weiterhin besteht angesichts der
unterschiedlichen Verteilung der Subglazialtopografie eine West-Ost-Asymmetrie der Eismasse, in deren
Folge ein Großteil des Eises Richtung Westen abfließt (Funder, 1989). Auch ändert sich das Verhältnis von
Kalbung zu Schmelzprozessen. Während in weiten Teilen West-Grönlands und Nord-Grönlands überwie-
gend die oberflächennahen Schmelzprozesse den Eismassenverlust bestimmen, ist im Osten die Kalbung
der dominierende Ablationsprozess (Sasgen u. a., 2012). Daneben haben Sublimation und Evaporation
sowie basale Schmelzprozesse einen kleinen Anteil am Gesamtmassenverlust (Cuffey und Paterson, 2010).
Der jährliche Massenverlust in Form von Kalbung beträgt etwa 350 km3, während sich der Verlust durch
Schmelzprozesse auf etwa 370 km3 beziffert (Hanna u. a., 2005; Rignot und Kanagaratnam, 2006).
Je nach Verhältnis von Akkumulation und Ablation kann der Eisschild in verschiedene Zonen (Eisfazien)
eingeteilt werden (Benson, 1960). Das Randgebiet des Eisschildes mit stets negativer jährlicher Massenbi-
lanz wird als Ablationsgebiet bezeichnet und ist im Falle des Grönländischen Eisschildes nicht weiter als
50 bis 250 km vom Eisrand ausgebildet. Abgegrenzt von der Gleichgewichtslinie, die sich auf einer Höhe
zwischen 1000 und 1800m befindet, schließt sich daran das Akkumulationsgebiet mit einer entsprechend
positiven jährlichen Massenbilanz an (Reeh, 1989). Oft wird der Massenaustausch an der Gletscheroberflä-
che (imWesentlichen Eisakkumulation und Schmelzen) als Oberflächenmassenbilanz (OMB) bezeichnet
(Cuffey und Paterson, 2010). Je nach Anteil der dominierenden Schmelzprozesse wird das Akkumulations-
gebiet u. a. in Nassschnee-, Perkolations- und Trockenschneezonen unterteilt (Benson, 1960; Williams u. a.,
1991). Über die räumliche Verschiebung und Größe dieser Zonen können Aussagen über den Zustand und
die Veränderung des Eisschildes getroffen werden (Bindschadler, 1998).
Aktuelle Studien ermitteln teils sehr unterschiedliche Abschätzungen für die Gesamtmassenbilanz des
Grönländischen Eisschildes. Während weitestgehend übereinstimmend eine Massenabnahme bestimmt
wurde, variieren die jüngsten Forschungsergebnisse zwischen -101±16Gt/Jahr (Luthcke u. a., 2006) und
-230±33Gt/Jahr (Velicogna, 2009). Die Unterschiede sind zum einen mit den zur Auswertung verwende-
ten Daten und ihren teils unterschiedlichen Beobachtungszeiträumen zu erklären, zum anderen auf die
unterschiedlichen Auswertestrategien und verwendeten Korrekturmodelle zurückzuführen. Eine Über-
sichtsstudie von Shepherd u. a. (2012) bestimmte einen mittleren Massenverlust von 232±23Gt/Jahr, der
einem eustatischen Meeresspiegelanstieg von 0,63±0,08mm/Jahr entspricht. Überdies ist die Massenbi-
lanz über ein Jahr nicht konstant, sondern variiert mit einer saisonalen Amplitude von rund 400Gt, der
wiederum unterschiedliche interannuale Effekte überlagert sein können (van den Broeke u. a., 2009).
Neben diesen kurzfristigen Änderungen verzeichnet die Massenbilanz des Grönländischen Eisschildes
langfristige Variationen, die eine Reaktion auf die veränderten klimatischen Bedingungen darstellen und
den Eisschild in Größe und Form beeinflussen. Seit dem letzten glazialen Maximum vor etwa 15 000 bis
20 000 Jahren hat der Grönländische Eisschild an Masse und Ausdehnung verloren. Seine Eisrandlage
hat sich in vielen Gebieten auf über 100 km ins Inland zurückgezogen (Hamblin, 2008). Die Anpassung
des Eisschildes an die verschiedenen Randbedingungen (wie z. B. Zustandsänderungen von Ozean und
Atmosphäre) erfolgt dabei auf sehr unterschiedlichen Zeitskalen und äußert sich zusätzlich in einer diffe-
renzierten räumlichen Ausprägung.
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2.2 Ausflussgletscher und ihre Dynamik
Aufgrund der Größe des Grönländischen Eisschildes und seiner räumlich differenzierten Dynamik wird er
für viele Untersuchungen in Einzugsgebiete gegliedert, verkörpert in seiner Gesamtheit jedoch ein einziges
Gletschersystem. Der Eisrand ist durch eine Vielzahl von Ausflussgletschern1 charakterisiert, an denen
ein Großteil der Masse seines Einzugsgebietes innerhalb eines vergleichsweise schmalen Frontbereiches
abgeführt wird. In Grönland sind über 250 Ausflussgletscher mit einer Frontbreite von mehr als einem
Kilometer bekannt (Howat und Eddy, 2011). Selten beträgt die Frontbreite jedoch mehr als 20 km.
Neben demEisschild und seinenAusflussgletschern sindGrönland und seine angrenzenden Inseln auf rund
88 000 km2mit über 20 000 lokalen Gletschern und Eiskappen bedeckt, die nicht mit demGrönländischen
Eisschild verbunden sind (Rastner u. a., 2012; Citterio und Ahlstrøm, 2013). Einen Überblick über die
regionale Verteilung und die zeitliche Variabilität geben Rastner u. a. (2012), Kelly und Lowell (2009)
und Weidick u. a. (1992). Die Untersuchung der lokalen Gletscher und Eiskappen Grönlands ist nicht
Gegenstand dieser Arbeit. Aus diesemGrundwird der Begriff »Gletscher« häufig als verkürzte Bezeichnung
zum Begriff »Ausflussgletscher« verwendet.
Das Einzugsgebiet eines Ausflussgletschers wird durch seine zwei begrenzenden Randfließlinien an der
Gletscherfront definiert. Allerdings wird die exakte Ableitung der Fließlinien durch die größtenteils gerin-
gen Oberflächenneigungen erschwert (Bamber u. a., 1998). Je nach Wahl des zugrunde liegenden Gelände-
modells und des verwendeten Algorithmus können große Unterschiede im Fließlinienverlauf entstehen
(Gebler, 2009). Eine Einteilung in wenige große Gletscherregionen ist nicht eindeutig möglich, da keine
klar hydrologisch ableitbaren Gebietsgrenzen festgelegt werden können (Hardy u. a., 2000). In dieser
Arbeit wird der Grönländische Eisschild in die drei großen Regionen Nord-, Ost- und West-Grönland
unterteilt. Die geografische Zuordnung mit ihrer weiteren Unterteilung in einzelne Subgebiete erfolgte
leicht angepasst nachWeidick (1995) sowie Dawes und Glendal (2007) und ist in Abbildung 2.2 zusammen
mit dem Fließregime des Eisschildes dargestellt.
Wie schnell ein Gletscher fließt, bestimmenmehrere Effekte. Für einen sich im Gleichgewicht befindenden
Gletscher entspricht der Massentransport durch einen beliebigen Querschnitt der Breite BQ und einer
mittleren Eisdicke hE demMassenumsatz ḃ (effektiv akkumulierte Eismasse) im Einzugsgebiet AG. Nach
Jung-Rothenhäusler (1998) ergibt sich mit der mittleren Eisdichte ρE die Gleichgewichtsgeschwindigkeit







Die Fließgeschwindigkeit richtet sich damit stark nach der Größe des Einzugsgebietes und der Akkumu-
lationsrate, die wiederum, abhängig von den klimatischen Bedingungen, große regionale Unterschiede
aufweist. Abbildung 2.3 zeigt die Gleichgewichtsgeschwindigkeiten des Grönländischen Eisschildes. Cha-
rakteristisch sind die über weite Teile kleinen Fließgeschwindigkeiten im zentralen Bereich des Eisschildes,
die zum Randbereich stark ansteigen. Darüber hinaus sind die Einzugsgebiete der großen Gletschersys-
teme durch die tief ins Inland reichenden hohen Fließgeschwindigkeiten deutlich erkennbar. Während
die Eisbewegung im zentralen Bereich des Eisschildes fast ausschließlich infolge des Deformationsfließens
1In der Literatur teilweise auch als »Auslassgletscher« bezeichnet (Kotlyakov und Smolyarova, 1990).
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Abbildung 2.2: Einteilung der Gletscherregionen des
Grönländischen Eisschildes. Die Topografie trennt das
Eisschild in die drei großen AbflussgebieteWest, Ost und
Nord, die wiederum in Untergebiete gegliedert werden
können (modifiziert nach Weidick (1995); Dawes und
Glendal (2007)). Die rote Linie kennzeichnet die zen-
trale Eisscheide. Die gestrichene, blaue Linie zeigt die
definierten Gebietsgrenzen.
Abbildung 2.3: Die Gleichgewichtsgeschwindigkeiten
geben einen Überblick über das komplexe Fließregime
des Grönländischen Eisschildes (Johnson, 2009). Neben
der allgemeinen Fließstruktur mit der zum Eisrand zu-
nehmenden Geschwindigkeit sind die zahlreichen Glet-
schersysteme der Ausflussgletscher gut zu erkennen.
stattfindet, überlagern sie im Randgebiet weitere Bewegungskomponenten. Befindet sich das Gletscherbett
nahe dem Druckschmelzpunkt, kann sich eine dünne Wasserschicht ausbilden, die die Reibung der über-
lagerten Eismasse mit der Subglazialtopografie reduziert und die Fließgeschwindigkeit erhöht (basales
Gleiten) (Weertman, 1957; Winkler, 2009). Die Größe dieses Effektes ist von der effektiven Fläche der
subglazialen Wasserschicht sowie von der Gletscherhydrologie abhängig. Die größte Fließgeschwindigkeit
herrscht entlang der Hauptfließlinie und nimmt seitlich davon mit zunehmendem Abstand ab. Weiter-
hin rufen Gefällestufen oder topografiebedingte Variationen der Eisdicke lokal große Änderungen der
Fließgeschwindigkeit hervor (Cuffey und Paterson, 2010). Neben der Fließgeschwindigkeit zeigt auch die
Fließrichtung eine charakteristische Ausprägung. Grundsätzlich verläuft sie entlang des Oberflächengra-
dienten in Richtung Küste. Allerdings wird das Fließregime der Ausflussgletscher im Randgebiet sowohl








































(a) Landseitig endender Gletscher (c) Schelfeis
Abbildung 2.4:Typische Formen der Ausflussgletschermit jeweils einem beispielhaften Landsat-7-Ausschnitt (oben)
und einer Schrägsichtaufnahme (unten). (a) Landseitig endender Gletscher. Das Beispiel zeigt einen Ausfluss des
Wordie-Gletschers in Ost-Grönland. Den Massenverlust dieser Gletscherform dominieren meist Schmelzprozesse
an der Oberfläche. Die Fließgeschwindigkeit ist dementsprechend gering. Die Oberfläche ist nur vereinzelt von
großen Spalten geprägt. (b)Gezeitengletscher. Das Beispiel zeigt den Sermeq Avangnardleq in Zentralwest-Grönland.
Diese Form ist gekennzeichnet durch hohe Geschwindigkeiten mit intensiver Kalbung und ausgeprägter Spalten-
bildung im Frontbereich. (c) Angrenzendes Schelfeis eines Ausflussgletschers. Das Beispiel zeigt das vorgelagerte
Schelfeis des Nioghalvfjerdsbræ in Nordost-Grönland. Diese in Grönland seltene Form existiert nur an wenigen
Gletschern in Nord-Grönland. Die Gletschertextur kennzeichnet eine ausgeprägte supraglaziale Hydrologie mit
vielen Schmelzwasserseen.
von seiner umgebenden Topografie als auch von der Untergrundtopografie maßgeblich beeinflusst.
Die Morphologie Grönlands ist geprägt von einer sehr unterschiedlichen regionalen Reliefverteilung. Wäh-
rend große Teile West- und Nord-Grönlands stark glazial überprägt sind und eine meist niedrige, flach
auslaufende Topografie aufweisen, dominieren in Ost-Grönland steile und vergleichsweise hohe Bergket-
ten. Dies hat einen entscheidenden Einfluss auf das Fließregime der vorherrschenden Ausflussgletscher.
Insbesondere im Osten wird ein Großteil der Ausflussgletscher entlang der Gebirgstäler kanalisiert und
ist an seinen Rändern von Bergflanken umgeben (Cuffey und Paterson, 2010). ImWesten wird die Fließ-
richtung von teils über -1000m tiefen subglazialen Trögen vorgegeben (Clarke und Echelmeyer, 1996), die
vereinzelt über 100 km ins Inland verfolgt werden können (Joughin u. a., 2010a). Infolge der meist geringen
Geländehöhen inWest-Grönland bildenmanche Ausflussgletscher zusammen eine gemeinsame Scherzone
(koaleszierend) des Gletschereises aus. Des Weiteren zeigen einige Ausflussgletscher einen bis mehrere
hundert Kilometer ins Inland reichenden Fließbereich, der deutlich schneller als das umgebende Eis fließt.
Dieser Bereich wird gewöhnlich auch als »Eisstrom« bezeichnet. Aufgrund der oft nicht eindeutigen Diffe-
renzierung werden beide Begriffe für große Ausflussgletscher in dieser Arbeit synonym verwendet. Das
Fließgeschwindigkeitsfeld in Abbildung 2.3 zeigt z. B. eindrucksvoll, wie sich die Geschwindigkeit des
Nordost-Grönländischen Eisstroms von seiner Umgebungsgeschwindigkeit abhebt.
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Grundsätzlich können die Ausflussgletscher hinsichtlich Lage, Geschwindigkeit und Dynamik in zwei
Gruppen unterteilt werden: Gletscher mit einer auf dem Festland endenden Gletscherfront und jene, de-
ren Gletscherzunge vollständig oder teilweise ins Meer ragt (in dieser Arbeit auch als Gezeitengletscher
bezeichnet). Repräsentative Beispiele beider Gruppen zeigen die Abbildungen 2.4a und 2.4b. Vergleichbar
mit Gebirgsgletschern besitzt die erste Gruppe ihre maximale Geschwindigkeit im Bereich der Gleich-
gewichtslinie (Winkler, 2009). Im Frontbereich dagegen erreicht die Fließgeschwindigkeit in der Regel
selten Werte größer 2m/Tag. Die zweite Gruppe umfasst die Gezeitengletscher, die insbesondere durch
hohe Fließgeschwindigkeiten und mächtige Eisdicken von bis zu einem Kilometer an der Gletscherfront
charakterisiert werden. Ermöglicht wird dies durch tief eingeschnittene Fjordkomplexe sowie die reduzier-
te basale Reibung aufgrund der Auftriebskraft beim Übergang des Eises in den Ozean und des geringen
Gegendrucks des Wassers im Frontbereich (Meier und Post, 1987). Die weltweit höchsten Fließgeschwin-
digkeiten mit über 40m/Tag wurden an Gezeitengletschern in Grönland gemessen (Joughin u. a., 2004;
Dietrich u. a., 2007). Der Massenverlust dieser Gletscher geschieht dabei hauptsächlich durch Kalben von
Eisbergen in den Fjord. Gezeitengletscher weisen in der Regel nicht nur höhere Fließgeschwindigkeiten im
Frontbereich auf, sondern zeigen insgesamt ein zeitlich deutlich dynamischeres Verhalten in Geschwindig-
keit und Frontlage (Post, 1975). Bildet der Gletscher eine großflächige, über mehrere Kilometer lange und
schwimmende Eiszunge aus, so spricht man auch von einem Schelfeis. In Grönland existieren diese nur
im Norden. Bekannte Beispiele sind die Eiszungen des Petermann-Gletschers und des Nioghalvfjerdsbræs
(Abbildung 2.4c). Eine Sonderform bildet der Surge-Gletscher. Dieser in der Regel langsam fließende Glet-
schertyp kann kurzfristig über zehnmal höhere Fließgeschwindigkeiten aufweisen. Die Beschleunigungs-
und Ruhephasen treten meist in einem für jeden Gletscher charakteristischen Wiederholzyklus auf (Cuf-
fey und Paterson, 2010). Surge-Gletscher sind in Grönland sowohl als Gezeitengletscher als auch mit
landseitig endender Gletscherzunge vertreten. Ein bekannter Surge-Gletscher ist der Størstrommen in
Nordost-Grönland (Reeh u. a., 1994).
Aktuelle Beobachtungen zeigen, dass sich ein Großteil der grönländischen Ausflussgletscher zurückzieht,
an Eisdicke im Frontbereich verliert und sich stark beschleunigt. Besonders die Gezeitengletscher zeigen
auffällig dynamische und gravierende Veränderungen ihres glaziologischen Regimes. So wurde an eini-
gen Ausflussgletschern im Frontbereich eine Eishöhenabnahme von mehr als 20m/Jahr bestimmt, die in
den vergangenen Jahren in ihrer räumlichen Ausprägung einen immer größeren Gletscherbereich betrifft
(Thomas u. a., 2009). Begleitet wird dies von einemmassiven Frontrückgang von oft mehreren Kilometern
sowie einer teilweisen Verdopplung der Frontgeschwindigkeit innerhalb der letzten zehn Jahre (Sohn u. a.,
1998; Dietrich u. a., 2007; Joughin u. a., 2008c; Moon und Joughin, 2008). Im Gegensatz dazu gibt es eine
Reihe von Gletschern, die sowohl einen stabilen Gletscherstand als auch eine konstante Fließgeschwindig-
keit aufweisen. Vereinzelte Gletscher zeigen eine verringerte Bewegung oder weisen sogar einen Vorstoß
der Gletscherfront auf (Moon u. a., 2012).
Die Längenänderung eines Gletschers dL⇑dt kann durch die Differenz aus der Kalbungsrate ċ und der
Fließgeschwindigkeit an der Gletscherfront vF nach (2.2) bestimmt werden. Dabei kann die Kalbungsrate
starken und von der Fließgeschwindigkeit unabhängigen Schwankungen unterliegen, die eisdynamische
oder klimatisch bedingte Ursachen besitzen (Cuffey und Paterson, 2010). Bis heute existiert noch keine
umfassende physikalische Gesetzmäßigkeit, um die Kalbungsrate zu beschreiben, und bildet damit eine
der Hauptunsicherheiten im Bereich der Eismodellierung dar.
dL
dt
= vF − ċ (2.2)
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Die Ursachen für die beobachteten Variationen sind nur ungenügend erforscht. Klimatisch bedingte Än-
derungen der Akkumulationsrate bzw. der Schmelz- und Kalbungsprozesse führen zu einer Veränderung
des Gletschervolumens und äußern sich in einer Variation der Oberflächenhöhe oder der Frontlage. Eine
verlängerte und gleichzeitig intensivere Ablationsperiode aufgrund höherer Oberflächentemperaturen
wird als mögliche Ursache vermutet (Hanna u. a., 2005). Die dadurch veränderte Massenbilanz wirkt sich
in der Regel auf das Fließregime aus. Allerdings geschieht dies nicht unmittelbar, sondern zeitlich versetzt
mit einer gletscherspezifischen Reaktionszeit, die u. a. sowohl vom Eisvolumen und von der Eistemperatur
als auch vom Relief abhängt und lokal stark unterschiedliche Werte aufweisen kann (Jóhannesson u. a.,
1989). Eisschilde reagieren typischerweise im Zeitraum von Hunderten bis Tausenden Jahren (Zwally u. a.,
2002). Die dynamischen Ausflussgletscher des Eisschildes zeigen neben diesen langfristigen Änderungen
auch saisonale, interannuale sowie kurzfristige Variationen im Bereich von Tagen oder sogar Minuten.
Natürliche saisonale Schwankungen entstehen aufgrund des unterschiedlichen Akkumulations- und Abla-
tionsrhythmus. Erhöhtes sommerliches Schmelzen mit dem Beginn der Ablationsperiode führt häufig zu
einer beschleunigten Eisbewegung im Frontbereich, die in den Wintermonaten wieder abnimmt. Im Falle
der Gezeitengletscher wird dieser Effekt zusätzlich durch die meist saisonale Ausbildung von Meereis oder
verpresstem Kalbeis verstärkt. Dieses auch unter Ice Mélange und Sikussak bekannte Gemenge übt eine
zusätzliche Rückstellkraft auf die Gletscherfront aus und wirkt dem Gletscherfluss entgegen (Sohn u. a.,
1998; Amundson u. a., 2010).
Im Laufe eines Tages kann die unterschiedliche Intensität der oberflächigen Schmelzprozesse eine Variation
der Gletscherbewegung verursachen (Shepherd u. a., 2009). Walters und Dunlap (1987) sehen den Grund
in einer Änderung der basalen Reibung, die durch die Variabilität der Schmelzwasserzufuhr zumGletscher-
bett hervorgerufen wird. Ebenfalls könnenmehrere Tage andauernde Variationen der Fließgeschwindigkeit
aufgrund von episodischen Niederschlagsereignissen auftreten (Iken, 1981; Zwally u. a., 2002).
Eine Sonderstellung nehmen die Gezeitengletscher ein, da die Mechanismen an der Ozean-Eis-Grenze
ein besonders dynamisches Verhalten begünstigen (Alley u. a., 2010). Die Fließgeschwindigkeit kann einer
diurnalen und semidiurnalen Modulation mit den Gezeiten unterliegen, die bis wenige Kilometer land-
einwärts gedämpft nachweisbar ist (Vaughn u. a., 1985; Walters und Dunlap, 1987). Beobachtungen am
Kangerdlugssuaq-Gletscher zeigten Änderungen von bis zu 10% der Fließgeschwindigkeit (Davis u. a.,
2007). Bildet ein Gezeitengletscher eine schwimmende Gletscherzunge aus, so kann diese im Gezeiten-
rhythmus auch eine vertikale Bewegung von mehreren Metern aufweisen (Dietrich u. a., 2007). Weiterhin
verursacht der reduzierte Gegendruck nach einem Kalbungsereignis kurzfristige Geschwindigkeitsvaria-
tionen (Meier und Post, 1987). Die beobachtete, teilweise verdoppelte Geschwindigkeit klingt im Laufe von
wenigenTagen ab, bis eine neue stabile Gletschergeometrie erreicht ist (Amundson u. a., 2008; Rosenau u. a.,
2013). Aktuell wird auch der potenzielle Einfluss von basalen Schmelzprozessen an der Ozean-Eis-Grenze
auf die Massenbilanz diskutiert (Holland u. a., 2008; Straneo u. a., 2012).
Der Hauptgrund für die beobachteten, schnellen Veränderungen der Ausflussgletscher wird in der eisdy-
namischen Reaktion vermutet (Parizek, 2010). Die Reduktion der frontnahen Eisdicken führt zu einer
Verminderung der effektiven Reibung am Gletscherboden sowie zu einer Vergrößerung der Oberflächen-
neigung im Frontgebiet, wodurch sich der Gletscher beschleunigt (Bindschadler, 1983; Meier und Post,
1987; Pfeffer u. a., 2008). Die erhöhte Geschwindigkeit kann einerseits zu einer Abnahme der Eisdicke im
Inland und andererseits zu erhöhter Kalbung führen. Dieser positive Rückkopplungseffekt ist auch als
»Jakobshavns Effekt« bekannt und wurde von Hughes (1986) erstmalig postuliert. Damit verbunden ist
eine begünstigte Abkopplung des Eises sowohl vom Untergrund als auch von den Seitenrändern, wodurch
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die Beschleunigung des Eises verstärkt wird (ebd.). Eine weitere, von Beobachtungen und Modellrechnun-
gen gestützteTheorie von Howat u. a. (2005) deutet darauf hin, dass eine Geometrieänderung in Form
eines Frontrückzuges die Spannungsverteilung im Gletscherkörper ändert und zu einer Beschleunigung
führt. Die Wirkungsweise der dynamischen Reaktion der Ausflussgletscher und deren zugrunde liegende
physikalische Prozesse sind aber bisher noch nicht vollständig erforscht (Cuffey und Paterson, 2010).
2.3 Anforderung an das Monitoring polarer Ausflussgletscher
Die klimatischen Veränderungen in der Kryosphäre und der damit steigende Einfluss der polaren Eis-
schilde auf den globalen Meeresspiegel machen es notwendig, zuverlässige Beobachtungsstrategien und
-methoden zu entwickeln. Diese können helfen, Modellprognosen des Meeresspiegelanstiegs zu verbessern
und mögliche sozioökonomische Folgen abzuschätzen. Die Massenbilanz eines Eisschildes bildet dabei
die zentrale Größe, die den aktuellen Zustand und den Beitrag des Eisschildes zum globalen Meeresspie-
gel beschreibt. Allerdings ist die praktische Messung schwierig. Klassische, terrestrische Methoden zur
Bestimmung der Massenbilanz scheitern am immensen logistischen und finanziellen Aufwand, den die
extremen klimatischen Bedingungen und die Größe des Eisschildes hervorrufen. Zweifelsohne bilden
Fernerkundungsdaten die Hauptdatengrundlage zur Erforschung der Kryosphäre (Bindschadler, 1998;
Bindschadler u. a., 2001).
Grundsätzlich werden drei Ansätze zur satellitengestützten Ermittlung der Gesamtmassenbilanz eines
Eisschildes verfolgt. Einen Ansatz bildet die Gravimetrische Methode, die Eismassenänderungen aus beob-
achteten Schwerefeldvariationen separiert. Die wesentliche Datengrundlage liefert hier die Schwerefeldmis-
sion GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment). Ein zweiter Ansatz besteht in der Bestimmung
von Eishöhenänderungen des Eisschildes und deren Umwandlung in Massenänderungen (Altimetrische
Methode). Dazu werden in der Regel wiederholte Höhenprofile der ICESat- (Ice, Cloud, and Land Ele-
vation Satellite) sowie der Radaraltimetermissionen ausgewertet. Die Budget-Methode als dritter Ansatz
bilanziert direkt den Massenverlust und Massenzutrag des Eisschildes. Als Eingangsgrößen werden einer-
seits die aus Fernerkundungsdaten bestimmten Eismassenflüsse über die Aufsetzlinie und andererseits
Akkumulationsmodelle und Abflussmodelle zur Bestimmung der OMB verwendet (Alley u. a., 2007).
Kein Verfahren liefert die notwendige hohe zeitliche und räumliche Auflösung, um das dynamische Verhal-
ten der Ausflussgletscher direkt zu beobachten. Neben der Massenbilanz liefern die direkte Beobachtung
der geometrischen Form und die mit Fernerkundungssensoren messbaren Gletschereigenschaften wich-
tige Parameter zur Beschreibung des Gletscherzustandes und seiner Veränderung. Wie in Abschnitt 2.2
diskutiert, sind insbesondere Oberflächenhöhe, Fließgeschwindigkeit und Frontlage dazu besonders ge-
eignet. Daneben können die Höhe der Gleichgewichtslinie und die räumliche Ausprägung der Eisfazien
zusätzliche Informationen liefern, welche aber in der Regel sehr ungenau oder nur unter Zuhilfenahme
von Modellannahmen bestimmbar sind (Hagen und Liestøl, 1990).
Die sensoralen Anforderungen zur Untersuchung der Frontlage und der Fließgeschwindigkeit eines Eis-
schildes sowie dessen Variabilität sind hoch. Die Erfassung der saisonalen und interannualen Prozesse
erfordert eine zeitliche Auflösung von mindestens einem Monat. Insbesondere ist eine hohe zeitliche
Auflösung am Ende der Ablationsperiode wünschenswert, da in dieser Zeit die größten Veränderungen im
Fließverhalten auftreten. Gleichzeitig muss zur Untersuchung des Langzeitverhaltens der Ausflussgletscher
ein möglichst kontinuierlicher Beobachtungszeitraum von mindestens einer Dekade gewährleistet sein.
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Tabelle 2.1:Übersicht der häufig verwendeten bildgebenden Satellitenmissionen in der Gletscherfernerkundung.
Passive Verfahren Aktive Verfahren
Landsat ASTER SPOT ALOS TerraSAR-X ERS-1/2 RADARSAT
Missionszeitraum 1972–heute 1999–heute 1986–heute 2006–2011 2007–heute 1991–2011 1995–heute
Wiederholzyklus 16 Tagea 16 Tage (2–3 Tage)b 46 Tage 11 Tage 1, 3, 35, 168 Tage 24 Tage
räuml. Abdeckung ±82 ° ±83 ° ±83 ° ±83 ° global ±83 ° global
Bodenauflösung 15–80m 15–90m 1,5–20m 7–100m 1–18,5m 8–20m 1–100m
spektraler Bereich 0,45–12,5 µm 0,52–11,65 µm 0,45–0,89 µm L-Band X-Band C-Band C-Band
Spektralkanäle 4–8 14 4–5 - - - -
kostenfrei ja nein nein nein nein nein nein
ASTER: Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer; SPOT: Système Pour l’Observation de la Terre; ERS: European
Remote Sensing Satellite; ALOS: Advanced Land Observing Satellite
a Landsat-1–3: 18 Tage Wiederholorbit
b Kein echter Wiederholorbit
Die räumliche Auflösung der Fließgeschwindigkeit sollte für eisdynamische Untersuchungen zwischen
100m und 1 km liegen (Forsberg, 2012), wodurch eine Bodenauflösung des Sensors von deutlich besser als
100Metern erforderlich ist. Bei gleichzeitiger Abdeckung des gesamten grönländischen Eisrandes (bis etwa
82°N) realisieren dies derzeit nur bildgebende Satellitenmissionen. Weiterhin sind für die massenhafte
Bearbeitung von Satellitendaten konsistente Datenprodukte, kalibrierte Instrumente mit vorhersagbarer
Fehlercharakteristik sowie gute geometrische Rektifizierungen notwendig (Hansen und Loveland, 2012;
Wulder u. a., 2012). Nicht zuletzt müssen die Kosten für die Datenprodukte gering ausfallen.
Hinsichtlich ihres Aufnahmesystems unterteilt man die bildgebenden Sensoren in aktive und passive
Verfahren. Während aktive Sensoren eine künstliche Strahlungsquelle einsetzen, wird bei den passiv arbei-
tenden Sensoren die im Sensor einfallende elektromagnetische Strahlung detektiert. Je nach genutztem
Spektralbereich kann dies die von der Erdoberfläche emittierte oder das an der Oberfläche reflektierte Son-
nenlicht sein (Kääb, 2005). Während der Nacht ist die geringe Globalstrahlung im Bereich des sichtbaren
Lichtes nicht ausreichend, um Bilddaten aus dem Rückstreusignal zu erzeugen. In Abhängigkeit von der
geografischen Breite entstehen so in polaren Gebieten Beobachtungsausfälle von mehreren Monaten. Viele
optische Satellitenmissionen detektieren die einfallende Strahlung in mehreren diskreten Bändern des
Spektrums (König u. a., 2001). Mit den Daten dieser Multispektralsensoren ist es unter anderem möglich,
unterschiedliche Oberflächentypen automatisch zu klassifizieren. Hingegen können in diesen Spektral-
bereichen Gebiete mit Wolken- und Nebelbedeckung nicht durchdrungen werden. Die Häufigkeit dieser
Ereignisse schränkt die Nutzung dieser Daten insbesondere in den Randlagen des Eisschildes teilweise
erheblich ein (Marshall u. a., 1994; Bindschadler u. a., 2001). Zusätzlich kann der sowohl bei aktiven als auch
bei passiven Systemen auftretende Schattenwurf zu fehlerhaften Ergebnissen innerhalb der automatischen
Auswertestrategien führen.
In den letzten Jahren haben im Bereich der Gletscherfernerkundung immer mehr aktive Radarsensoren
mit synthetischer Apertur (SAR) an Einfluss gewonnen, die neben einer hohen räumlichen Auflösung
unabhängig von der vorherrschendenWolkenbedeckung sind und aufgrund der aktiven Strahlungsquellen
Aufnahmen während der Polarnacht ermöglichen.
Eine Zusammenstellung der für das Monitoring von Ausflussgletschern häufig genutzten Sensoren gibt
Tabelle 2.1. Die für die Untersuchung der Ausflussgletscher notwendige Anzahl an Satellitenszenen liegt je
nach Szenenabdeckung, betrachtetem Zeitraum und zeitlicher Auflösung zwischen tausend und einigen
zehntausend Aufnahmen. Aufgrund des kostenfreien Zugriffs, der annähernd globalen räumlichen Abde-
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ckung und der hohen zeitlichen Auflösung bei gleichzeitiger Verfügbarkeit einer kontinuierlichen Zeitreihe
seit 1972 wurden für diese Arbeit hauptsächlich die Satellitenszenen der Landsat-Mission verwendet. Damit
ist es möglich, das Fließregime und die Frontlage eines Großteils der grönländischen Ausflussgletscher
der letzten Dekade flächendeckend zu bestimmen.

3 Das Landsat-Programm: Satelliten und Sensoren
3.1 Überblick
Der im Jahre 1972 gestartete Earth Resource Technology Satellite 1 (ERTS-1), der später in Landsat 1 umbe-
nannt wurde, war der erste zivile Erderkundungssatellit und markierte den Beginn einer neuen Ära der
Satellitenfernerkundung (Hildebrandt, 1996; Goward undWilliams, 1997; Loveland und Dwyer, 2012). Das
primäre Ziel der Landsat-Mission ist es, mit Hilfe von wiederholten, multispektralen Satellitenaufnahmen
der Erdoberfläche die natürlichen und anthropogenen Veränderungen zu entdecken, zu charakterisieren
und zu beobachten (Goward und Williams, 1997).
Der sonnensynchrone, polnahe Orbit des Landsat 1 ermöglicht es, einen Großteil der Landfläche in re-
gelmäßigen Abständen von 18 Tagen zu beobachten. Als primäres Beobachtungsinstrument wurde eine
radiometrisch kalibrierte Videokamera (RBV – Return Beam Vidicon) eingesetzt, die hauptsächlich für die
visuelle Interpretation der 185 km×185 km großen Bildaufnahmen konzipiert wurde. Tatsächlich wurde
das RBV-System aufgrund der überragenden Sensoreigenschaften des MSS-Systems (Multispectral Scan-
ner System) selten genutzt (Colwell und Reeves, 1983). Anders als die zentralprojektive Abbildung des
RBV-Systems arbeitete der MSS mit einem opto-mechanischen Scannersystem, das die Erdoberfläche
zeilenweise mit einer Bodenauflösung von etwa 80m abtastet und darüber hinaus erstmals numerische
Bildanalysen mit Hilfe der digitalen Datenspeicherung ermöglichte (Colwell und Reeves, 1983; Goward
und Williams, 1997).
Eine der ersten erfolgreichen wissenschaftlichen Anwendungen war die Bestimmung des spektralen Vege-
tationsindex (SVI), mit welchem u. a. der Vegetationszustand und dessen Phänologie über weite Regionen
hinweg beobachtet werden konnte (Dethier, 1974; Richardson und Wiegand, 1977; Goward und Williams,
1997). Aufbauend auf diesen Ergebnissen konnten die Multispektraldaten zur Vorhersage von Ernteerträ-
gen genutzt oder Aussagen über die Kohlendioxidemission der Vegetation getroffen werden (MacDonald
und Hall, 1980; Price und Bausch, 1995). Parallel dazu wurden Landsat-Szenen auch für glaziologische
Anwendungen verwendet. Neben der manuellen Kartierung von Küstenlinien und Gletscherfrontlagen
konnte aus der Verschiebung der Schneegrenze eine grobe Abschätzung der Massenbilanzänderung getrof-
fen werden (Southard undMacDonald, 1974; Østrem, 1975; Ferrigno und Gould, 1987). Krimmel undMeier
(1975) nutzten die Satellitenaufnahmen zur Bestimmung von punktuellen Gletscherfließgeschwindigkeiten,
die aus dem visuellen Vergleich von Spaltenmustern in zehn Jahre älteren Luftbildaufnahmen gewonnen
wurden. Lucchitta und Ferguson (1986) verwendeten später automatische Verfahren zur Ableitung von
Bewegungsfeldern antarktischer Eisströme.
Der Erfolg der Landsat-1-Mission ebnete den Weg für eine Reihe von Folgemissionen mit kontinuierlich
verbesserten Beobachtungsinstrumenten. Während Landsat 2 und Landsat 3 fast baugleiche Kopien des
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1970 1980 1990 2000 2010
Landsat 1 MSS, RBV 18 99,2 09:30
* Absturz
Landsat 2 MSS, RBV 18 99,2 09:30
Landsat 3 MSS, RBV 18 99,2 09:30
Landsat 4 TM, MSS 16 98,2 09:45
Landsat 5 TM, MSS 16 98,2 09:45
Landsat 6 ETM 16 98,2 10:00
Landsat 7 ETM+ 16 98,2 10:00
Landsat 8 OLI, TIRS* 16 98,2 10:00
* OLI: Operational Land Imager; TIRS:Thermal InfraRed Sensor
Landsat 1 waren, ermöglichte derThematic Mapper (TM) auf Landsat 4 und Landsat 5 eine differenziertere
Beobachtung in vier multispektralen Kanälen bei gleichzeitiger Verdopplung der Bodenauflösung auf
30m. Eine Weiterentwicklung des TM sollte auf Landsat 6 erprobt werden, der jedoch am 5.Oktober 1993
während des Starts abstürzte. Rund sechs Jahre später startete im April 1999 Landsat 7 mit dem Enhanced
Thematic Mapper Plus (ETM+).
Mit dem Beginn der Landsat-7-Mission erfolgte zusätzlich eine koordinierte, globale Aufnahmeplanung
(LTAP – Long-Term Acquisition Plan). Zugleich wurde das primäre Ziel einer langfristigen Veränderungs-
detektion der Biosphäre umdie Erfassung der saisonalen und interannualenVariationen erweitert (Goward
u. a., 2001). Die Identifizierung der Veränderungszyklen und die daraus abgeleitete zeitliche Aufnahme-
frequenz erhöht die Anzahl der genutzten Szenen maßgeblich. Zusätzlich wird jede Szenenaufnahme so
geplant, dass der Aufnahmezeitpunkt in eine Phase statistisch niedriger Wolkenbedeckung fällt (Arvidson
u. a., 2001). In polaren Regionen berücksichtigt man bei der Aufnahmeplanung zusätzlich die Rückstrah-
lungsintensität in Abhängigkeit vom Elevationswinkel der Sonne (Arvidson u. a., 2002). Aufgrund der
beschränkten Aufnahmekapazität von etwa 250 Szenen pro Tag ist die Aufnahme der polaren Eisschilde
nur einmal jährlich geplant. Tatsächlich geschieht die Aufnahme der Gletschergebiete wesentlich öfter und
erfolgt bevorzugt in der für viele glaziologische Anwendungen günstigen Ablationsperiode (Arvidson u. a.,
2001).
Die bisher sechs erfolgreichen Landsat-Missionen liefern mit einer kontinuierlichen Datenreihe von über
40 Jahren die längste zusammenhängende und zugleich globale Aufnahme der Erdoberfläche (Loveland
undDwyer, 2012). Eine Fortsetzung derDatenreihe erfolgtemit dem Start des Landsat 8 am 11. Februar 2013.
Mit Landsat 7 und Landsat 8 sind noch zwei aktive Satelliten im Orbit, die dieses einmalige Datenarchiv
kontinuierlich erweitern. Die bereits in Entwicklung befindlichen Folgemissionen Landsat 9 und Landsat 10
sollen auch zukünftig dieWeiterführung derDatenreihe sicherstellen (ebd.). Tabelle 3.1 gibt einenÜberblick
aller gestarteten Landsat-Satelliten.
Der wechselnde operationelle Betrieb und Datenvertrieb hatte zur Folge, dass keine standardisierten Daten-
produkte und oft keine wissenschaftlich angemessene Preispolitik existierten. Dies führte zu einer geringen
Nutzung der Landsat-Daten (Wulder u. a., 2012). Mit der Übernahme der Landsat-Missionskoordination
durch dasU. S. Geological Survey (USGS) wurde die komplette Verarbeitungskette von der Rohdatenakqui-
sition zu den Landsat-Standardprodukten in einem hohen Maße automatisiert und standardisiert (ebd.).
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Tabelle 3.2: Glaziologische Anwendungen der Landsat-Daten mit der jeweiligen Schlüsselpublikation.
Anwendung Referenz Anwendung Referenz
Ableitung der Fließgeschwindigkeit Krimmel und Meier (1975) Bestimmung der Albedo Dozier (1984)
Gletscherinventarisierung Williams u. a. (1991) Mosaikierte Orthofotos Bindschadler u. a. (2008)
Kart. glazio-morph. Parameter Sudgen (1978) Schneebedeckung Hall u. a. (1995a)
Ableitung der Eisscheiden Dowdeswell u. a. (1995) Eiseinzugsgebiete Dowdeswell und McIntyre (1987)
Ident. von Surge-Gletschern Dowdeswell und Williams (1997) Klass. von Eisfazien Williams u. a. (1991)
Best. der Gleichgewichtslinie Williams u. a. (1991) Kart. der Aufsetzzone Whillans und Johnsen (1983)
Meereisbedeckung und -konz. Markus u. a. (2002) Oberflächentemperatur Orheim und Lucchitta (1988)
Bestimmung der Oberflächenhöhe Bindschadler und Vornberger (1994) Ableitung der Korngröße Bourdelles und Fily (1993)
Zusätzlich werden seit 2009 alle Landsat-Standardprodukte kostenfrei zur Verfügung gestellt, womit die
Anzahl der genutzten Datensätze um ein Tausendfaches stieg (USGS, 2008; Loveland und Dwyer, 2012).
Zusammen bildet dies die Grundvoraussetzung für eine automatische Massenverarbeitung von Satelli-
tenszenen und ermöglicht eine Vielzahl neuer Anwendungsmöglichkeiten (Woodcock u. a., 2008; Wulder
u. a., 2012). Gleichzeitig erfordert die Massenverarbeitung eine Entwicklung von automatischen, robusten
Validierungsmethoden (Hansen und Loveland, 2012; Wulder u. a., 2012).
Heutzutage liegt der Großteil der Anwendungen im Bereich der Veränderungsdetektion von Waldflächen.
Die Bestimmung der Biodiversität und die Abschätzung des Kohlendioxidspeicherpotenzials sind nicht
nur von hohem gesellschaftlichen Interesse, sondern auch gut mit überwachten Klassifikationsmethoden
zu bestimmen (Hansen und Loveland, 2012). Daneben wurde aber auch eine Vielzahl von glaziologisch
relevanten Anwendungen entwickelt. Eine Erfolg versprechende Anwendungsmöglichkeit war die Ablei-
tung der Oberflächentopografie aus Helligkeitsgradienten, die aber aufgrund der geringen Genauigkeit
wenig Anwendung fand (Bingham und Rees, 1999). Eine Inventarisierung aller Gletscherregionen der
Erde wurde im »Satellite Image Atlas of the World« zusammengestellt, der einen separaten Band über eine
Vielzahl der grönländischen Gletscher enthält (Weidick, 1995; Williams und Ferrigno, 2005). Tabelle 3.2
beinhaltet die zahlreichen glaziologischen Anwendungsmöglichkeiten der Landsat-Daten.
3.2 Opto-mechanische Scannersysteme des Landsat-Programms
3.2.1 Aufnahmeprinzip und Bildrektifizierung
Mit Ausnahme des RBV und der weiterentwickelten Sensortechnik auf Landsat 8 wurden ausschließlich
opto-mechanische Scannersysteme auf den Landsat-Satelliten eingesetzt. Opto-mechanische Scanner (Ab-
taster) messen die einfallende elektromagnetische Strahlung eines kleinen Flächenelementes F auf der
Erdoberfläche. Mit Hilfe eines oszillierenden Scanspiegels werden die Flächenelemente quer zur Flug-
richtung erfasst. Zusammen mit der Bewegung des Scannersystems entlang der Flugtrajektorie kann so
ein Geländestreifen (Schwad) aufgenommen werden. Mit diesem flächenabbildenden Aufnahmesystem
entsteht eine Parallelprojektion entlang der Flugrichtung und eine Zentralprojektion quer zur Flugrichtung.
Abbildung 3.1 zeigt eine Prinzipskizze eines opto-mechanischen Scannersystems, wie es auf den Landsat-
Satelliten eingesetzt wird. Die Schwadbreite S ergibt sich nach (3.1) und ist abhängig von der Höhe der
Aufnahmeplattform über der Erdoberfläche hS und demGesamtöffnungswinkel des Aufnahmesystems ΩS.
Damit aufeinanderfolgende Scanzeilen lückenlos aneinander passen, wird die Scanspiegelgeschwindigkeit






















Abbildung 3.1: Aufnahmegeometrie eines opto-mechanischen Scanners. Ein wippender Scanspiegel lenkt die elek-
tromagnetische Strahlung eines Flächenelementes F quer zur Flugrichtung auf einen Detektor. Zusammen mit der
Bewegung der Sensorplattform wird im Falle der Landsat-Mission ein etwa 185 km breiter Streifen der Erdoberfläche
aufgenommen.
(Abtastfrequenz) νS so angepasst, dass die Zeilenpassbedingung (3.2) erfüllt ist:






= ∆θS ⋅ νS (3.2)
Hier bezeichnet ∆θS den Öffnungswinkel der Sensoroptik (IFOV – Instantaneous Field of View) und
VP die Plattformgeschwindigkeit des Satelliten. In Abhängigkeit von der jeweiligen Auslenkung des








Zu den Rändern des Scanstreifens hin nimmt die Größe der Flächenelemente zu. Dieser auch als Panora-
maverzerrung bekannte Effekt wird zusätzlich durch die Erdkrümmung verstärkt und im Rahmen der
Bildrektifizierung nachträglich korrigiert. Während des Scans lenkt die Spiegeloptik die einfallende Strah-
lung auf mehrere in der Fokalebene befindliche Detektoren. Die geometrische Anordnung der einzelnen
Detektoren führt zu einer versetzten Aufnahme der Flächenelemente und muss korrigiert werden. Abbil-
dung 3.2 zeigt beispielhaft die Fokalebene des ETM+-Sensors, bei dem bis zu 32 Detektoren nebeneinander
angeordnet sind und der so einen 480m breiten Streifen der Erdoberfläche aufnimmt.
Aufgrund der Vorwärtsbewegung der Satellitenplattform erfolgt die Abtastung quer zur Flugrichtung nicht
exakt orthogonal, sondern wird leicht abgelenkt (Zeilenschiefe). Um diesem Effekt entgegenzuwirken,
wurde beim TM- und ETM+-System ein zusätzliches Spiegelpaar in den Strahlengang eingebracht und
mit dem Scanspiegel mechanisch so gekoppelt, dass stets zueinander parallele Scanzeilen aufgenommen
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Abbildung 3.2: Fokalplatte des ETM+. Aufgrund des horizonta-
len Versatzes der Detektoren ist die tatsächliche Aufnahme der






















Abbildung 3.3: Schematische Darstellung der
mechanischen Korrektur der Scanzeilenauf-
nahme (angelehnt an USGS (1984)).
werden (SLC – Scan Line Corrector). Das hat den Vorteil, dass die Scanspiegelgeschwindigkeit verrin-
gert werden kann. Die dadurch deutlich längere Belichtungszeit des einzelnen Flächenelementes gestattet
die Verwendung kleinerer Detektorelemente und führt zu einer höheren geometrischen Auflösung. Die
Wirkungsweise dieser mechanischen Kompensation zeigt Abbildung 3.3. Aufgrund der fehlenden Korrek-
turspiegel beim MSS-System muss die Zeilenschiefe nachträglich korrigiert werden.
Weiterhin unterliegen die aufgenommenen Rohdaten geometrischen Verzerrungen, die im Zuge der Bild-
rektifizierung korrigiert oder reduziert werden. Zu den größten geometrischen Einflüssen zählt der Zei-
lenversatz aufgrund der Erdrotation. Der Versatz während des Überflugs der etwa 185 km langen Szene
beträgt 12,5 km und wird mit Hilfe der bekannten Orientierung der Satellitenplattform korrigiert. Des Wei-
teren führt eine Änderung der Scanspiegelgeschwindigkeit zu komplizierten geometrischen Verzerrungen
entlang einer Scanzeile, die im Rahmen von regelmäßig durchgeführten Validierungs- und Korrektur-
phasen bestimmt werden. Die wesentlichen geometrischen Verzerrungen und ihre Auswirkungen auf die
Bildgeometrie sind in Tabelle 3.3 zusammengefasst.
Die Bilddaten werden auf ein äquidistantes Raster mit einer quadratischen Bodenauflösung von ∆XY
interpoliert, um die Auswertung mit Hilfe der digitalen Bildverarbeitung zu erleichtern. Der geometrische
Zusammenhang zwischen der Detektorposition und dem georeferenzierten Bildelement (Pixel) wird über
die Sensorblickrichtung (LOS – Line of Sight) realisiert. In diesem funktionalen Aufnahmemodell werden
neben den Lage- sowie Orientierungsdaten des Satelliten und des Aufnahmesystems auch Parameter der
Bildrektifizierung integriert (Colwell und Reeves, 1983; USGS, 2006).
3.2.2 Georeferenzierung und Katalogisierung
Die absolute Lage eines rektifizierten Bildes wird durch die Georeferenzierung hergestellt und ist imWorld
Geodetic System 1984 (WGS84) realisiert. Eine grobe Referenzierung erfolgt über die bekannte Satellitenpo-
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sition und die Aufnahmerichtung des Scanspiegels. Zur Steigerung der absoluten Lagegenauigkeit werden
Passpunktinformationen hinzugezogen. Die seit Landsat 4 an Bord installierten GNSS2-Empfänger er-
möglichen so eine Positionierungsgenauigkeit von weniger als 50m. Hingegen können Aufnahmen von
Landsat 1–3 eine teilweise geringe Positionierungsgenauigkeit von mehr als 1 bis 2 km aufweisen.
Zur eindeutigen geografischen Zuordnung sind alle nominalen Szenenmittelpunkte jeder Wiederholspur
imWorldwide Reference System (WRS) katalogisiert. Jeder Wiederholorbit wird über seine Umlaufnum-
mer (path) identifiziert. Die Position innerhalb eines Orbits gibt die Reihennummer (row) an und wird,
beginnend mit der Reihennummer 001 der nördlichsten Szenen, absteigend entlang des Orbits numme-
riert. Aufgrund der unterschiedlichen Satellitenbahnelemente und der damit verbundenen Änderung des
Wiederholspurmusters werden die Satellitenaufnahmen von Landsat 1–3 imWRS-1 und die Aufnahmen
von Landsat 4, 5 und 7 im WRS-2 angegeben. Folglich ändern sich auch die Anzahl der Umlaufnum-
mern und die geografische Lage der nominalen Szenenmittelpunkte zwischen beidenWRS-Varianten. Alle
absteigenden Bahnbögen (Reihennummer 001-122, WRS-2) verlaufen aufgrund der sonnensynchronen






(a) Rollen (𝜑) verursacht Versatz (blau) der Scanzeile
quer zur Flugrichtung (Y-Achse).
(b) Nicken (𝜔) verursacht Versatz der Scanzeile ent-
lang der Flugrichtung (X-Achse).








(d) Zeilenschiefe Leicht versetzte Aufnahme der Scan-
zeile aufgrund der Plattformbewegung während eines
Scandurchlaufs.
(e) Band-zu-Band-Registrierung Versatz der Detek-
torelemente in der Fokalebene der unterschiedlichen




(f) Panoramaverzerrung Aufnahme einer Scanzeile
mit gleichen Winkelinkrementen ∆θ führt zu unter-
schiedlich großen Flächenelementen am Boden.
(g) Nicht-lineare Scanspiegelgeschwindigkeit verur-











(h) Orthorektifizierung Korrektur des quer zur Flug-
richtung zentralperspektivischen Versatzes ∆rmit Hil-
fe eines digitalen Geländemodells.
(i) Zeilenversatz Durch die Erdrotation verursachter
Versatz der einzelnen Scanzeilen.
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Abbildung 3.4: Atmosphärische Transmissivität (grau; aus Kääb (2005)) und Multispektralbereiche der Landsat-
Sensoren. Die grünen Balken zeigen die spektralen Bereiche und Kanalnummern des MSS (auf Landsat 4 und 5 bei
eins beginnend). Für den TM und ETM+ sind diese entsprechend in Rot dargestellt. Die einzelnen Kurven zeigen die
spektrale Reflektivität von Fels (schwarz), Schnee (hellblau) und Gletschereis (dunkelblau) (aus Zibordi u. a. (1996);
Baldridge u. a. (2009)).
Bahnkonfiguration auf der Tagseite der Erde. Die Szenen der aufsteigenden Bahnbögen (Reihennummer
123-244, WRS-2) hingegen verlaufen auf der Nachtseite der Erde und werden nur im thermischen Infrarot
aufgenommen (Colwell und Reeves, 1983; Gierloff-Emden, 1989; NASA, 2013).
Aufgrund unterschiedlicher Einflüsse kann die tatsächliche Orbittrajektorie von der nominalen Lage eines
idealen sonnensynchronenWiederholorbits abweichen. Überschreitet die Abweichung quer zur nominalen
Spur ±18 km (Landsat 1–3), so werden die Bahnelemente mit Hilfe von Orbitmanövern angepasst.
Die seitliche Überlappung der Landsat-Szenen benachbarter Wiederholspuren steigt aufgrund der konver-
gierenden Bahnbögen zu den Polen hin an. Während auf ±60° Breite die Überlappung rund 57% beträgt,
steigt sie auf etwa 85% in ±80° Breite und führt so gegenüber den niederen Breiten zu deutlich höheren
Wiederholraten. Die Abstände der WRS-Mittelpunkte entlang der Flugrichtung sind so gewählt, dass sich
die Überlappung benachbarter Szenen auf rund 5% (Landsat 1 und Landsat 2 etwa 10%) beläuft (USGS,
1979; NASA, 2013).
3.2.3 Radiometrische Eigenschaften
Die passiven Aufnahmesysteme der Landsat-Mission gehören zu den Multispektralscannern. Sie
sind in der Lage, unterschiedliche spektrale Bereiche der einfallenden Strahlung separat zu erfassen.
Die einfallende elektromagnetische Strahlung ist eine Überlagerung aus reflektierter und emittierter
Strahlung der Erdoberfläche sowie Streuanteilen der Atmosphäre. Aufgrund der kalten, sauberen Luft in
Polarregionen ist der Effekt der atmosphärischen Streuung klein (Bindschadler, 1998). Die empfangene
elektromagnetische Strahlungsenergie wird in einem Detektor quantisiert, in ein elektrisches Signal
gewandelt und als ganzzahliger Grauwert dem jeweiligen Flächenelement zugeordnet (Hildebrandt,
1996). Die am Detektor anliegende Strahlungsenergie eines Flächenelements QF kann mit Hilfe der
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Übertragungsfunktion (3.5)3 beschrieben werden.
QF = fE∗ qa∗ qo∗ qs (3.5)
Die Strahlungsenergie der Erdoberfläche fE wird hierbei von den Anteilen der Atmosphäre qa, der Übertra-
gungsfunktion der Sensoroptik qo und demAbtastprozess qs beeinflusst. Die größten Signalveränderungen
ruft die Atmosphäre hervor, die imWesentlichen zu einer Signaldämpfung und damit zu einer Verringe-
rung des Bildkontrastes führt. Insbesondere beeinflusst die Rayleigh-Streuung die Bereiche des sichtbaren
Spektrums stark. Weiterhin wirken die Abtasteigenschaften des Sensors qs wie ein Bandpassfilter auf die
Eingangsstrahlung (Colwell und Reeves, 1983).
Ein einzelner spektraler Bereich und die dazugehörigen Aufnahmen wird Band bzw. Kanal genannt. Die
Bandauswahl des Aufnahmeinstrumentes beinhaltet üblicherweise Bereiche des sichtbaren Lichtes, des
nahen Infrarots und des thermischen Infrarots. Zum einen lässt sich darüber die unterschiedliche Boden-
bedeckung anhand ihrer spektralen Rückstreucharakteristiken unterscheiden, zum anderen ist in diesen
Bereichen eine gute atmosphärische Transmissivität gewährleistet (siehe Abbildung 3.4). Die Zerlegung
der Strahlung in definierte spektrale Bandbereiche erfolgt dabei über dichroitische Filter, Glasprismen
oder Beugungsgitter (Hildebrandt, 1996).
3.3 Multispektralsensoren der Landsat-Satelliten
3.3.1 Multispectral Scanner System –MSS
Der MSS wurde auf Landsat 1–5 eingesetzt und zeichnete die einfallende elektromagnetische Strahlung
in vier Bändern zwischen 0,5 bis 1,1 µm mit je sechs Detektoren in der optischen Ebene auf. Eine Zu-
sammenschau der einzelnen Bandbereiche gibt Abbildung 3.4. Zusätzlich wurde der MSS auf Landsat 3
noch um einen fünften Kanal erweitert, der die Aufnahme im thermischen Infrarot (10,4 bis 12,6 µm)
ermöglichte (Colwell und Reeves, 1983). Das Scaninstrument hat eine Schwadbreite von 185 km mit einer
nominalen Bodenauflösung von 79m×79m. Aufgrund der rund 40-prozentigen Überlappung benach-
barter Scanpositionen beträgt die effektive Bodenauflösung 79m entlang der Flugtrajektorie und 59m
senkrecht dazu. Alle Landsat-Standardprodukte werden jedoch mit einer Bodenauflösung von 60m×60m
bereitgestellt. Eine Besonderheit bildet dabei die ausschließliche Aufnahme des Scanstreifens während des
Vorwärtsscans. Mit einer aktiven Scanzeit von 33ms werden 3300 Pixel innerhalb einer Scanzeile aufge-
nommen. Die als Detektoren der Bänder 4–6 eingesetzten Photoelektronenvervielfacher quantisierten die
einfallende Strahlung auf 6-bit. In einem weiteren Schritt wurden die Grauwerte über eine Lookup-Tabelle
auf 7-bit (Landsat 1, Landsat 2 und Landsat 3) bzw. 8-bit (Landsat 4 und Landsat 5) skaliert. Ein schlechtes
SNR (Signal-Rausch-Verhältnis) dieser Elektronenröhren führte bei starken Rückstreusignalen zu einer
Überstrahlung. Dies schränkt die Anwendung der MSS-Szenen insbesondere in schnee- und eisbedeckten
Gebieten ein (Colwell und Reeves, 1983; Hildebrandt, 1996). Aufgrund eines irreparablen Sensorproblems
auf Landsat 3 wurden zwischen 1980 und 1981 nur Daten weniger Epochen aufgezeichnet.
3Das Symbol ∗ bezeichnet den Faltungsoperator.
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(a) MSS (b) TM (c) ETM+
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Abbildung 3.5: Beispielhafte Szenenausschnitte eines Ausflusses des Hutchinson-Gletschers (Nordost-Grönland),
aufgenommen mit drei unterschiedlichen Landsat-Sensoren. Alle Ausschnitte zeigen Echtfarbenbilder der Kanäle
3, 2 und 1. (a)MSS-Sensor mit 60-m-, (b) TM-Sensor mit 30-m- und (c) ETM+-Sensor mit 15-m-Bodenauflösung
(Intensitätswerte aus Kanal 8).
3.3.2 Thematic Mapper – TM
Der TM ist eine Weiterentwicklung des MSS und besitzt erstmalig einen SLC. Die Aufnahme erfolgt in sie-
ben spektralen Bereichen, die jeweils einen schmaleren spektralen Bereich als der MSS registrieren (siehe
Abbildung 3.4). Dadurch ist es möglich, eine größere Anzahl von unterschiedlichen Oberflächentypen zu
klassifizieren. Beispielsweise kann der zusätzliche Kanal immittleren Infrarot (Band 5) zur Unterscheidung
zwischen Schnee- und Wolkenbedeckung genutzt werden (Colwell und Reeves, 1983). Für die meisten
glaziologischen Anwendungen liegt der größte Vorteil in der verdoppelten geometrischen Auflösung auf
30m×30m (Band 1–6) sowie einer 8-bit-Quantisierung. Abbildung 3.5 zeigt beispielhaft einen mit den
unterschiedlichen Landsat-Sensoren aufgenommenen Gletscherausschnitt. Aufgrund eines schwerwiegen-
den Sensordefekts auf Landsat 5 werden seit November 2011 keine TM-Szenen mehr aufgenommen. Die
Registrierung von MSS-Daten wurde am 6. Januar 2013 eingestellt.
3.3.3 Enhanced Thematic Mapper Plus – ETM+
Der nur auf Landsat 7 installierte ETM+ ist eine leichte Modifikation des ursprünglich für Landsat 6
geplanten ETM-Sensors. Allerdings ist die grundsätzliche Bauart hinsichtlich Kanalanzahl sowie geome-
trischer und spektraler Auflösung mit dem TM-System identisch (NASA, 2013). Zu den wesentlichen
Veränderungen zählt einerseits das zusätzliche panchromatische Band 8 (0,52 bis 0,90 µm) mit einer geo-
metrischen Auflösung von 15m und andererseits die mit 60m verdoppelte geometrische Auflösung des
thermischen Bereiches (Band 6). Zusätzlich erfolgt eine bandspezifische Verstärkung des detektierten
Signals in Abhängigkeit von der Signalstärke. Der Ausfall des SLC am 31.Mai 2003 hatte zur Folge, dass
Teile des Aufnahmestreifens nicht mehr registriert werden können. Alle Landsat-7-Szenen weisen seitdem
ein regelmäßiges Streifenmuster auf (siehe Abbildung 3.5c).
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3.4 Geometrische und radiometrische Sensorkalibrierung
Die über 40 Jahre andauernde Missionsdauer und die fortschreitende Entwicklung der einzelnen Landsat-
Sensoren spiegeln sich auch in einer kontinuierlichen Verbesserung der Kalibrierungs- und Validierungs-
strategien wider. Obgleich der MSS hauptsächlich zur visuellen Bildinterpretation ausgelegt war, wurde
auch dieser vor dem Start einer intensiven radiometrischen Kalibrierung unterzogen. Allerdings bestanden
während der operationellen Phase nur eingeschränkte Kalibrierungsmöglichkeiten (Markham und Helder,
2012). Seit der zweiten Sensorgeneration des TM erfolgt zwischen den einzelnen Satelliten eine zusätzli-
che radiometrische Kalibrierung. Diese gewährleistet optimale radiometrische Rückstreucharakteristiken
(Chander und Micijevic, 2006).
Mit dem Start von Landsat 7 wurde ein weitreichendes Kalibrier- und Validierungssystem (IAS – Image
Assessment System) im Bodensegment integriert. Im Rahmen des IAS wird die aktuelle radiometrische
und geometrische Sensorcharakteristik überwacht und es werden regelmäßige Kalibrierungskampagnen
veranlasst. Die radiometrische Kalibrierung umfasst zum einen die Bestimmung von Korrekturtermen
anhand interner Kalibrierungssysteme. Zum anderen werden pseudo-invariante Strahlungsquellen (z. B.
Wüstengebiete) auf der Erdoberfläche zur Gewährleistung der Langzeitstabilität hinzugezogen (Cosne-
froy u. a., 1996; Markham und Helder, 2012). In den letzten Jahren wurden die TM-Sensoren dem IAS
hinzugefügt und bezüglich des als Referenz dienenden ETM+-Systems kalibriert. Aufgrund der schlechten
radiometrischen Eigenschaften des MSS erfolgte die Integration in das IAS erst spät. In einem ersten
Schritt wurden alle MSS-Daten radiometrisch konsistent kalibriert. Anschließend wurde ein Bezug zum
TM-System über gleichzeitig beobachtete Aufnahmen des MSS- und TM-Systems auf Landsat 5 vollzogen.
Damit steht ein konsistent kalibriertes Datenarchiv aller Landsat-Missionen zur Verfügung, das für alle
Bänder und Sensoren eine radiometrische Genauigkeit von etwa 10% gewährleistet (Markham und Helder,
2012). Jedoch zeigt sich, dass aufgrund der Komponentenalterung und des damit verbundenen Verlusts
der radiometrischen Stabilität nur eine eingeschränkte Nutzung der MSS-Daten möglich ist.
Zudemwerden alle sensorspezifischen Parameter auf ihre geometrische Stabilität geprüft und in regelmäßi-
gen Abständen kalibriert. Neben der absoluten Referenzierung der Aufnahme wird insbesondere eine gute
Band-zu-Band-Registrierung gefordert. Die relativen Abweichungen der spektralen Bänder des Landsat 7
belaufen sich auf weniger als 0,3 Pixel (Lee u. a., 2004).
3.5 Landsat-Standardprodukte
Alle Landsat-Szenen werden über das EDC (Earth Resources Observation Systems (EROS) Data Center)
des USGS bereitgestellt und können frei über das Internet4 bezogen werden. Obgleich ein Großteil der
weltweit vorliegenden Szenen beim EDC archiviert ist, befindet sich noch immer eine beträchtliche Anzahl
von Szenen in verschiedenen externen Archiven. Eine Zusammenführung dieser Daten in das EDC-Archiv
wird im Rahmen des LGAC (Landsat Global Archive Consolidation) angestrebt (Wulder u. a., 2012).
Die Standardprodukte des USGS kennzeichnet eine einheitliche Prozesskette für alle Landsat-Sensoren mit
wenigen standardisierten und gut dokumentierten Datenprodukten. Seit 2010 werden fast alle beim USGS
4http://glovis.usgs.gov/
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Tabelle 3.4: Sensorspezifische Eigenschaften.
MSS TM ETM+
Bodenauflösung † [m] 60 30 15 (30)
Spektralkanäle † 4 6 7
rad. Quantisierung 6-bit 8-bit 8-bit
ungef. Bildgröße [Pixel] 4500×4500 8500×8500 17 000×17 000
Datenvolumen [MB] ~30 ~150 ~250
† im Bereich von 0,4–3 µm
Tabelle 3.5: Spezifikationen der Landsat-Produkte.
L1G L1Gt L1T
Georeferenzierung ohne PP ohne PP mit PP
Orthorektifizierung keine ja, RAMP ja, GLS
Kartenprojektion UTM polarstereogr. UTM
Referenzellipsoid WGS84 WGS84 WGS84
Verwendung global Antarktis global
PP: Passpunkte
archivierten Landsat-Szenen routinemäßig innerhalb der Standardprozesskette LPGS (Level-1 Product
Generation System) von Rohdaten zu Level-1-Daten verarbeitet. Alle Landsat-Szenen werden mit Hilfe
der bikubischen Interpolation auf ein äquidistantes Raster abgebildet und besitzen in Abhängigkeit vom
Sensor eine geometrische Auflösung von 15 bis 60m (siehe Tabelle 3.4). Die im GeoTIFF-Datenformat
vorliegenden Szenenprodukte werden standardmäßig in UTM-Projektion (Universal Transverse Mercator)
mit WGS84-Datum erstellt. Einen Sonderfall bilden die Szenen im Bereich der Antarktis, die in einer
polarstereografischen Abbildung bereitgestellt werden.
Alle Level-1-Produkte werden radiometrisch kalibriert, unterscheiden sich aber hinsichtlich des verwende-
ten Orthorektifizierungs- und Georeferenzierungsschemas. Eine Landsat-Szene ist entweder als L1T-, L1G-
oder L1Gt-Produkt veröffentlicht (USGS, 2013c). Die wesentlichen Unterschiede zwischen den Produktty-
pen sind in Tabelle 3.5 zusammengefasst.
Die L1G-Produkte beinhalten die geometrische Rektifizierung ohne Orthorektifizierung. In diesem Fall
wird die Georeferenzierung ausschließlich über die ephemeriden- und sensorspezifischen Daten realisiert.
Sind ausreichend Passpunkte im Aufnahmebereich identifizierbar, wird im Rahmen des L1T-Produktes
eine exakte Georeferenzierung vorgenommen. Die verwendeten Passpunktinformationen werden aus
dem GLS-Datensatz (Global Land Surveys) entnommen (Tucker u. a., 2004; USGS, 2013a). Anschließend
können diese Szenen mit Hilfe eines Geländemodells orthorektifiziert werden. Das dazu verwendete Ge-
ländemodell ist ein Mosaik aus SRTM-Daten (Shuttle Radar Topography Mission) in Regionen mit einer
geografischen Breite von ±60° und den regionalen Geländemodellen Kanadas und der USA. In den rest-
lichen Regionen der Welt, u. a. in Grönland, wird im Orthorektifizierungsschritt das GTOPO30 (Global
30 Arc Second Elevation Data Set) mit einer geringen räumlichen Auflösung von 30′′ verwendet. Einen
Sonderfall bildet der Bereich der Antarktis, in welcher das RAMP-V2-Geländemodell (Radarsat Antarctic
Mapping Project Digital Elevation Model Version 2) ohne Verwendung von Passpunktinformationen ge-
nutzt wird (L1Gt-Produkt) (Liu u. a., 2001).
Je nach Datenprodukt, Satellitenplattform und Sensorart wird eine unterschiedliche geometrische Lagege-
nauigkeit erreicht. Während ETM+-Szenen eine absolute Lagegenauigkeit von etwa 30 bis 50m aufweisen,
können ältere MSS-Szenen Lageabweichungen von mehreren Kilometern besitzen (USGS, 2006). Bei
Landsat-7-Produkten ohne SLC wird den Standardprodukten zusätzlich eine Binärmaske hinzugefügt, die
eine Unterscheidung zwischen den abgebildeten Bereichen und den Datenlücken ermöglicht.
Wenige Szenen werden noch im NLAPS-Format (National Land Archive Production System) verarbeitet.
Neben kleinen radiometrischen Unterschieden und grundlegend verschiedenen Metadatenstrukturen
zwischen LPGS und NLAPS besteht ein wesentlicher Unterschied in der Referenzierung eines einzelnen
Bildelementes (LPGS, 2012b). Während alle mit LPGS erstellten Szenen auf den Mittelpunkt eines Bildele-
mentes referenziert sind, beziehen sich die NLAPS-Produkte vor Dezember 2008 auf die linke obere Ecke
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eines Bildelementes. Weiterhin verursacht die Nutzung unterschiedlicher Ephemeridendaten geometrische
Verschiebungen von bis zu 70m (LPGS, 2012a).
Der direkte Zugriff auf das Landsat-Archiv ist für fast alle Szenen des aktuellen Aufnahmejahres und für
ausgewählte Szenen der vergangenen Jahre möglich. Nicht vorgehaltene Szenen können in Paketen von
maximal 100 Szenen bestellt werden und stehen in weniger als zwei Wochen zum Herunterladen bereit.
4 Verwendete Daten und Datenverwaltung
Als Datengrundlage wurden in dieser Arbeit vor allem Satellitendaten der Landsat-Mission verwendet. Die
im Bereich des Grönländischen Eisschildes verfügbaren Szenen, deren räumliche und zeitliche Verteilung
sowie deren produktspezifische Eigenschaften werden im Abschnitt 4.1 dargestellt. Abschnitt 4.2 beschreibt
die zur Verbesserung der Orthorektifizierung verwendeten Höhenmodelle. Vorinformationen über das
Fließregime der Ausflussgletscher helfen, die Berechnungsgeschwindigkeit der Geschwindigkeitsfelder zu
erhöhen. Dazu werden die Geschwindigkeitsfelder von Joughin u. a. (2010a) verwendet, deren Eigenschaf-
ten im dritten Abschnitt beschrieben werden. Abschließend gibt Abschnitt 4.4 einen Überblick über die
im Auswerteschritt genutzte interne Datenstruktur und Datenverwaltung.
4.1 Landsat-Szenen
Zur Bestimmung der Fließgeschwindigkeit und zur Ableitung der Frontlage werden ausschließlich Daten
der Landsat-Mission verwendet. Entlang der Randbereiche des Grönländischen Eisschildes wurde für den
gesamtenMissionszeitraum ein Großteil aller verfügbaren Szenen heruntergeladen. Mit Ausnahme der Ge-
biete nördlich von 82○N, die aufgrund der Orbitkonfiguration der Landsat-Satelliten nicht aufgenommen
werden können, liegt eine vollständige Abdeckung des Eisrandes vor. Eine Übersicht über die räumliche
Verteilung der Szenen mit den nominellen Szenenpositionen zeigt Abbildung 4.1.
Insgesamt umfasst das genutzte Datenarchiv 16 915 Landsat-Szenen, von denen über 12 000 Landsat-7-
Aufnahmen sind. Nur etwa 2200 MSS- und weitere 2000 TM-Aufnahmen stehen im Zeitraum zwischen
1972 und 1999 zur Verfügung. Dementsprechend herrscht eine zeitlich heterogene Aufnahmeverteilung
(siehe Abbildung 4.2a). Während zwischen 1972 und 1976 jährlich etwa 250 Szenen im Bereich Grönlands
akquiriert wurden, sind zwischen 1977 und 1982 nahezu keine Daten vorhanden. Auffällig ist die große
Anzahl von TM-Aufnahmen in den Jahren 2006 und 2009. In diesen Jahren wurden für die Erstellung der
globalen, nahtlosen Multispektraldatensätze GLS2005 und GLS20105 im Bereich Grönlands streifenfreie
Landsat-5-Daten aufgenommen (Gutman u. a., 2008; Gutman und Masek, 2012).
Mit dem Start von Landsat 7 stehen jährlich über 1000 Szenen zur Verfügung. Diese große Szenenanzahl er-
möglicht erstmals die Ableitung von saisonalen und interannualen Variationen im Fließregime. Abbildung
4.2b zeigt zum einen die monatliche Verteilung aller Aufnahmen und zum anderen die Szenenverteilung
für die Gebiete südlich bzw. nördlich von 70○N. Die meisten Szenen wurden in den Monaten Juni und
Juli erfasst. Während in den südlichen Gebieten annähernd ganzjährig Szenenaufnahmen zur Verfügung
5http://landsat.usgs.gov/science_GLS.php
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Abbildung 4.1: Räumliche Abdeckung der genutzten Landsat-Szenen entlang der grönländischen Küste für WRS-1-
(a) und WRS-2-Katalogisierung (b) mit den Positionen der nominellen Szenenmittelpunkte (weiße Kreise). Die
gestrichenen, grauen Linien zeigen dieAnordnung desKatalogisierungsrastersmitUmlauf- (’U’) undReihennummer
(’R’).
stehen, liegen aufgrund der Polarnacht im nördlichen Teil Grönlands zwischen Oktober und Februar na-
hezu keine Szenen vor. Generell steigt die Anzahl der verfügbaren Szenen aufgrund stärker überlappender
Szenenbereiche mit zunehmender Breite.
Ungefähr ein Drittel aller Szenen wurde im L1G-Format erstellt. Die bei diesem Produkttyp fehlende
Orthorektifizierung muss nachträglich erfolgen. Abbildung 4.2c–e stellt weitere ausgewählte Szeneninfor-
mationen der Landsat-Daten zusammen.
Die Szenenauswahl wurde anhand des USGS-Metadatenkataloges vorgenommen. Eine Einschränkung der
Auswahl anhand des angegebenen Wolkenbedeckungsindexes wurde nicht durchgeführt, da dieser über
Eisgebieten unzuverlässig ist. Die verfügbaren Landsat-Produkte liegen in 24 verschiedenen Produktver-
sionen vor. Zum Zeitpunkt der Datenbestellung wird die jeweils aktuelle Softwareversion zur Erstellung
der Landsat-Szenen genutzt. Die untersuchten Szenen liegen in den LPGS-Versionen 9.4.0 bis 12.1.3 vor.
Die damit verbundene wechselnde Metadatenstruktur wurde vereinheitlicht.



































































Abbildung 4.2: Szenenverteilung der Landsat-Szenen imUntersuchungszeitraum 1972–2012. (a) Zeitliche Verteilung
der Landsat-Szenen in Grönland für die Sensoren ETM+(grau), TM (grün) undMSS (blau). (b) Saisonale Verteilung
der Aufnahmen (grau) und für Teilgebiete <70○N (gelb) und ≥70○N (rot). Szenenverteilung entsprechend der
verschiedenen Satelliten (c), der Sensoren (d) und der Datenprodukte (e).
4.2 Höhenmodelle
4.2.1 GTOPO30
Das unter der Führung des USGS erstellte GTOPO30 ist ein globales und frei verfügbares digitales Gelän-
demodell mit einer räumlichen Auflösung von 30′′ (rund 1 km) (USGS, 2013b). Es ist eine Assimilation
verschiedener regionaler und kontinentaler Geländemodelle und liegt einheitlich mit orthometrischen
Höhen imWGS84 vor. Im Bereich Grönlands bildet es die Datengrundlage imOrthorektifizierungsprozess
aller Landsat-Standardprodukte. Das GTOPO30 beruht dort hauptsächlich auf den Daten der DCW (Digi-
tal Chart of theWorld). Nur in wenigen kleinräumigen Gebieten des äußersten Südostens undNordwestens
liegt das DTED (Digital Terrain Elevation Data) zugrunde. In Abhängigkeit vom jeweiligen Eingangsmo-
dell besitzt das GTOPO30 eine sehr unterschiedliche Lage- und Höhengenauigkeit. Das DCW besteht aus
in den 1960er Jahren photogrammetrisch abgeleiteten Konturlinien der CORONA-Satellitenaufnahmen. In
weitenGebietenGrönlands ist die Konturdichte allerdings sehr gering. Dies führte zu großen Interpolations-
artefakten und erheblichen räumlichen Lageabweichungen im Rahmen der Vektor-Raster-Konvertierung.
In manchen Regionen Nord-Grönlands existieren Lageabweichungen von bis zu 20 km (DMA, 1996).
Dennoch beträgt die absolute vertikale Genauigkeit im Mittel etwa ±160m (USGS, 2013b).
4.2.2 ASTER-GDEM-V2
NASA (National Aeronautics and Space Administration) und METI (Ministry of Economy, Trade and In-
dustry of Japan) veröffentlichten im Jahre 2009 im Bereich von ±83° das nahezu global verfügbare Ge-
ländemodell ASTER-GDEM (Global Digital Elevation Model). Das seit 2011 in einer verbesserten zweiten
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Abbildung 4.3: Aus RADARSAT-Daten abgeleitete Fließgeschwindigkeitsfelder im Bereich des Grönländischen
Eisschildes für die Zeiträume (a) 2000/2001 und (b) 2006/2007 (Joughin u. a., 2010b). (c)Detailausschnitt (schwarzer
Rahmen in (b)) zeigt die räumliche Abdeckung der Fließgeschwindigkeit im Gebiet der Køge Bugt. Hintergrund
bildet eine Landsat-7-Aufnahme vom 14. September 2000.
Version existierende Geländemodell besteht aus etwa 1,4 Millionen ASTER-Szenen und besitzt eine effek-
tive räumliche Auflösung von etwa 120m (Tachikawa u. a., 2011b). Lang und Welch (1999) beschreiben
die stereoskopische Ableitung der Höheninformation aus nadir- und rückblickenden optischen ASTER-
Aufnahmen. Das in Kacheln von 1°×1° frei verfügbare6 Geländemodell bezieht sich auf das WGS84 mit
vertikalem Datum des EGM96 (Earth Gravitational Model 1996) (Tachikawa u. a., 2011a). Obwohl für den
Bereich Grönlands die Standardabweichung der Höhendifferenzen aus Vergleichen zu ICESat-Messungen
mit ±12,9m angegeben wird, treten Artefakte und Datenlücken in den texturarmen Gebieten des Eisschil-
des auf, die nicht selten Abweichungen von mehr als 50m aufweisen (Tachikawa u. a., 2011b). Ungeachtet
dessen findet das Geländemodell ASTER-GDEM-V2 aufgrund seiner hohen Auflösung und der guten
Qualität im Randbereich des Eisschildes große Anwendung (ebd.).
4.3 Geschwindigkeitsfelder
Joughin u. a. (2010b) bestimmten aus RADARSAT-Daten für die Zeiträume 2000/2001, 2005/2006 und
2006/2007 drei nahezu ganz Grönland bedeckende Geschwindigkeitsfelder (siehe Abbildung 4.3). Die
Auswertung der überwiegend in den Wintermonaten aufgenommenen Bildpaare mit einer zeitlichen
Separierung von jeweils 24 Tagen erfolgte mittels Bildzuordnungsverfahren in den schnell fließenden
Bereichen des Eisschildes. Hingegen wurde die Ableitung der Fließgeschwindigkeit in den langsam fließen-
den und oft kohärenten Gebieten in einem kombinierten Ansatz durchgeführt. Während zur Bestimmung
6http://gdem.ersdac.jspacesystems.or.jp/
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der Bewegungskomponente quer zur Flugrichtung die interferometrische Phase genutzt wurde, liefer-
te das Speckle-Tracking die Komponente in Flugrichtung. Die mit einer geometrischen Auflösung von
500m erstellten Fließgeschwindigkeitsfelder sind mit einer Genauigkeit von etwa 10m/Jahr angegeben
(Joughin u. a., 2010a). Aufgrund unzureichender Szenenabdeckung und einiger dekorrelierter Gebiete im
Randbereich des Eisschildes liegen die Geschwindigkeitsfelder nicht lückenlos vor (siehe Abbildung 4.3c).
4.4 Datenverwaltung
Die enormeMenge an Satellitendaten erfordert eine strukturierte Datenverwaltung, die sowohl eine schnel-
le Suche als auch einen schnellen Zugriff auf die Daten realisiert. Zu diesem Zweck wurde eine Vielzahl
von Metadaten der Landsat-Aufnahmen in einer relationalen MySQL-Datenbank hinterlegt. Neben sensor-
spezifischen Eigenschaften wurden auch Georeferenzierungsinformationen der Satellitenbilder eingepflegt,
die raumbezogene Datenbankabfragen ermöglichen. Die Datenbank dient nicht nur derMetadatenspeiche-
rung der Satellitendaten, sondern umfasst auch die Informationen der Gletscherinventarisierung. Jedem
untersuchten Gletscher wurden Metadaten nach den Richtlinien des GLIMS-Standards (Global Land Ice
Measurements from Space) zugeordnet (Raup u. a., 2007). Darüber hinaus wurden auch die Metadaten
aller ermittelten Geschwindigkeitsfelder abgespeichert und mit den jeweiligen Gletschereinträgen in der
Datenbank verknüpft.
Die physische Speicherung der Satellitendaten und der aus diesen abgeleiteten Ergebnisse erfolgte losgelöst
von der Datenbank und umfasst einen Datenvolumen von über 20 TB. Die Schnittstelle zwischen der
Datenbank, den extern gespeicherten Daten und dem Anwender bildet hierbei ein im Rahmen dieser
Arbeit entwickeltes Programmmodul, das die Oberfläche und die Funktionalität des freien Geoinformati-
onssystemsQGIS7 nutzt. Es ermöglicht die Darstellung beliebiger Landsat-Aufnahmen und Fließgeschwin-
digkeitsfelder, sodass gegebenenfalls eine visuelle Inspektion der Ergebnisse möglich ist. Zudem werden
Ergebnisstatistiken erstellt, die über die Datenbanksprache SQL verfeinert werden können.
7http://www.qgis.org/
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Die automatische Zuordnung von identischen Objekten in zeitlich aufeinanderfolgenden Bildern ist nicht
nur ein häufig zu lösendes Problem im Bereich der Fernerkundung und Photogrammetrie, sondern auch
eine der zentralen Fragestellungen im Computer-Vision-Bereich. Erste Anwendungen wurden bereits in
den 1970er Jahren entwickelt (Hannah, 1974). Grundsätzlich wird bei der Bildzuordnung (Image Matching)
versucht, identische (homologe) Punkte oderMerkmale zwischenmindestens zwei Bildern zu identifizieren
und ihre geometrische Verschiebung zueinander zu erfassen. Dabei ist die Zuordnung eines Bildpunktes
vom ersten Bild in ein zweites in der Regel nicht eindeutig. Deshalb werden Information der Nachbarschaft
sowie abgeleitete Größen aus diesen hinzugezogen, die in ihrer Gesamtheit einen Bildpunkt repräsentieren.
Je nach Wahl der für die Zuordnung verwendeten Informationen unterscheidet8 man zwischen flächen-
und merkmalsbasierten sowie relationalen Verfahren (Baltsavias, 1999).
Kein existierendes Bildzuordnungsverfahren ist frei von Fehlzuordnungen. Dies liegt an der Abbildung des
Objektraums in den Bildraum (Bildaufnahme) und an der damit verbundenen Reduktion des räumlichen
Informationsgehalts. Darunter fallen Verdeckungen, projektionsbedingte Verzerrungen und temporale
Änderungen im Objektraum (Heipke, 1996). Ebenso übertragen sich reale Bewegungen teilweise nicht als
Grauwertänderungen im Bild oder es können scheinbare Bewegungen durch Beleuchtungsunterschiede
hervorgerufen werden (Haußecker und Spies, 1999).
Die Wahl der Zuordnungsmethode richtet sich nach der geforderten Genauigkeit, dem zulässigen Rechen-
aufwand, der Robustheit und den notwendigen Näherungswerten. Die in dieser Arbeit verwendeten flä-
chenbasiertenVerfahren nutzen ausschließlich die Intensitätswerte (Grauwerte) eines Bildes. Ein Bildpunkt
wird dabei durch die Grauwerte seiner zentrierten Nachbarschaft repräsentiert. Flächenbasierte Verfahren
stellen im Vergleich zu anderen Zuordnungsverfahren nur geringe Anforderungen an die Bildtextur. Sie
sind allerdings anfällig gegenüber radiometrischenVeränderungen. In der Satellitenfernerkundungwerden
größtenteils flächenbasierte Zuordnungsmethoden eingesetzt, da diese Gruppe eine hohe Zuverlässigkeit
bei einer Vielzahl von unterschiedlichen Texturen gewährleistet und meist einfach zu implementieren
ist. Viele Verfahren erreichen nur eine ganzzahlige Genauigkeit der Bildpunktzuordnung. Eine Erweite-
rung auf Subpixelgenauigkeit kann beispielsweise durch nachgeschaltete Methoden geschehen, die die
ganzzahlige Verschiebung als A-priori-Information einführen. Überdies kann eine Genauigkeitssteige-
rung auch durch Überabtastung des Bildes realisiert werden. Im Folgenden werden nur die drei für die
Arbeit relevanten Verfahren, die normalisierte Kreuzkorrelation (NCC), das Phasenkorrelationsverfahren
sowie das Least Squares Matching (LSM), vorgestellt. Eine Übersicht über die Vielzahl der existierenden
Bildzuordnungsverfahren wird z. B. in Brown (1992) und Zitová und Flusser (2003) gegeben.
8Die im Bereich der Computer-Vision verwendete Terminologie für Strategien der Bildzuordnung wird in dieser Arbeit nicht
verwendet. Ein Einstieg und weiterführende Literatur ist in Jähne (2002) gegeben.
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5.1 Normalisierte Kreuzkorrelation – NCC
Eine weitverbreitete Bildzuordnungsmethode ist die normalisierte Kreuzkorrelation (NCC – Normalized
Cross Correlation), die die Verschiebung eines kleinen Bildausschnittes (Bildfenster) relativ zu seinem
korrespondierenden Ausschnitt in einem anderen Bild bestimmt. Abbildung 5.1 zeigt den schematischen
Ablauf der Bildzuordnung mittels Kreuzkorrelation. Der zu den intensitätsbasierten Verfahren gehörende
Algorithmus ist invariant gegenüber Helligkeits- sowie linearen Kontraständerungen und liefert zumeist
gute Ergebnisse bei kleinen geometrischen Verzerrungen beider Bildbereiche (Lewis u. a., 1995).
Zuerst wird ein tx × ty großes Bildfenster gM um ein Zentralpixel (x , y) in einem ersten Bild (Referenzbild
bzw.Master) definiert. Häufig werden im Bereich der Satellitenfernerkundung quadratische Bildfenster mit
der Seitenlänge txy verwendet, die somit eine räumlich annähernd isotrope Verteilung der Bildinformation
realisieren. Die Nutzung andersgearteter Bildfenster im Rahmen des NCC ist möglich, findet jedoch
aufgrund der aufwendigen Implementierung selten Anwendung.
Ziel des NCC ist es, die bestmögliche Übereinstimmung mit einem gleichgroßen Bildfenster gS in ei-
nem zweiten Bild (Suchbild bzw. Slave) zu finden. Als Ähnlichkeitsmaß dient dabei der normalisierte
Kreuzkorrelationskoeffizient ρNCC, der nach Gleichung (5.1) bestimmt wird. An jeder Bildposition eines
Suchbereiches sx × sy im Suchbild wird ρNCC berechnet und in einer Korrelationsmatrix Γ abgespeichert.
Die Position (xmax, ymax) des maximalen Kreuzkorrelationskoeffizienten in Γ gibt die Lage des gesuchten
Bildfensters an. Die Invarianz gegenüber Helligkeitsänderungen wird durch die Reduktion der mittleren
Grauwerte des Bildfensters gM, gS erreicht. Eine Normierung der Korrelationsfunktion berücksichtigt

































Der Wertebereich von ρNCC umfasst (︀−1; 1⌋︀. Ein identisches Bildfenster ist mit ρNCC = 1 gefunden. Ab-
weichungen davon entstehen vor allem durch geometrische und radiometrische Veränderungen beider
Bildfenster. Für optische Bilder wird im Allgemeinen einWert von etwa ρNCC > 0,6 als Ergebnis akzeptiert,
wohingegen kleinere Werte als Fehlzuordnung verworfen werden (Luhmann, 2003). Da der Kreuzkorrela-
tionskoeffizient für viele Anwendungen ein unzureichendes Maß zur Beurteilung der Zuordnungsqualität
darstellt, wird oft das Signal-Rausch-Verhältnis (SNR) aρ von Γ als zusätzliches Gütekriterium hinzuge-
zogen (5.2). Die Größe aρ setzt den maximalen Korrelationswert ρmaxNCC zum Rauschanteil σρ in Relation.
Hierbei repräsentiert σρ die Streuung der Kreuzkorrelationskoeffizienten und ρNCC das Mittel aller Werte
aus Γ (Strozzi u. a., 2002).
Ein wesentlicher Nachteil der Kreuzkorrelation ist die vergleichsweise große Berechnungszeit, die qua-
dratisch mit der Größe des Suchbereichs steigt. Aufgrund dieser Tatsache sollte ein möglichst kleiner
Suchbereich gewählt werden. Eine Beschleunigung des Algorithmus gelingt durch die Implementation
eines mäandrierenden Suchlaufes im Suchbild (siehe Abbildung 5.1b), bei dem nur eine Teilmenge der
Summenterme in (5.1) aktualisiert werden muss. Ein weiteres Problem bildet das mögliche Auftreten von
Nebenmaxima in der Korrelationsmatrix. Bei mehreren Maxima ähnlicher Größenordnung entstehen
nicht lösbare Mehrdeutigkeiten, die zu einer fehlerhaften Zuordnung führen können.
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Abbildung 5.1: Ablauf der Bildzuordnung mittels normalisierter Kreuzkorrelation. (a) Das Referenzbild zeigt einen
beispielhaften Ausschnitt der Größe tx × ty mit zugehörigem Zentralpixel (grün). (b) An jeder Stelle im Such-
bereich (sx × sy) des Suchbildes wird ρNCC bestimmt. Der mäandrierende Suchvorgang ist als grüner Pfad ange-
deutet. (c) Der maximale Korrelationskoeffizient ρmaxNCC = 0,6 hebt sich deutlich von den restlichen Werten ab, die
zwischen -0,5 < ρNCC < 0,5 schwanken. ImHintergrund von (a) und (b) sind zwei Landsat-7-Aufnahmen des Dendrit-
Gletschers (Nordost-Grönland) abgebildet.
Da die Kreuzkorrelation nur eine ganzzahlige Position der identischen Bildposition liefert, wird in der
Regel anschließend ein Verfahren mit Subpixelgenauigkeit angewandt. Eine mögliche Variante ist die
Bestimmung des lokalen Maximums einer eingepassten Funktion in die Nachbarschaft des maximalen
Kreuzkorrelationskoeffizienten (Brown, 1992). In der Praxis führt z. B. die Einpassung eines Paraboloids
oder die Funktion der zweidimensionalen Standardnormalverteilung zu guten Ergebnissen. Damit kann
eine Zuordnungsgenauigkeit von bis zu 0,1 Pixel erreicht werden (Baltsavias, 1999). Sollen zusätzlich
geometrische Beziehungen zwischen den Bildfenstern berücksichtigt werden, so kann das ganzzahlige
Ergebnis der Kreuzkorrelation als Näherungswert im LSM verwendet werden.
Adaptierung des NCC-Algorithmus bei SLC-Ausfall
Die Verwendung des NCC-Algorithmus bei der Bildzuordnung von Landsat-7-Aufnahmen ohne Scanzei-
lenkorrektur ist standardmäßig nicht möglich. Der in einem regelmäßigen Streifenmuster hervorgerufene
Datenausfall muss bei der Nutzung dieses Zuordnungsverfahrens berücksichtigt werden. Dazu werden die
betroffenen Pixel ohne Bildinformation detektiert und vor der Kreuzkorrelation in beiden Bildfenstern
eliminiert. Damit verbunden ist ein Übergang von einem quadratischen Bildfenster zu einer beliebigen
Punktmenge. Der Datenausfall verläuft streifenförmig quer zur Flugrichtung, nimmt zu den Rändern der
Landsat-Szene hin zu und kann eine Streifenbreite von bis zu 11 Pixeln erreichen. Je nach gewählter Größe
des Bildfensters und relativer Lage des Szenenpaares steht nur eine kleine Anzahl von Pixeln im gewählten
Ausschnitt zur Verfügung.
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5.2 Phasenkorrelationsverfahren
Neben den flächenbasierten Zuordnungsverfahren im Ortsbereich existieren entsprechende Verfahren
im Frequenzbereich, die in der Berechnungsgeschwindigkeit den ortsbasierten meist überlegen sind. Ein
einfach zu implementierendes Verfahren stellt die Phasenkorrelation dar, die vorrangig zur Bestimmung
von ganzzahligen Verschiebungsbeträgen geeignet ist. Mit verschiedenen Modifikationen des Algorithmus
lässt sich überdies auch Subpixelgenauigkeit erreichen.
Ein diskret abgetastetes Signal f (x , y) kann mit Hilfe der Diskreten Fourier-Transformation (DFT) in
seine Darstellung im Frequenzraum F(k, l) überführt werden. Dabei stellen k = i ⋅ 2π⇑N und l = j ⋅ 2π⇑N
mit i , j ∈ N die Grundfrequenzen der Fourierreihe dar. Wählt man die Größe des Bildfensters so, dass sie
aus N ×M = 2n ×2m Elementen besteht, lässt sich mittels FFT (Fast Fourier Transformation) der Übergang
vom Orts- in den Frequenzraum deutlich beschleunigen (Cooley und Tukey, 1965). Eine Verschiebung
(x0, y0) zweier Bildfenster f und g im Ortsbereich wird nach dem 1. Verschiebungssatz phasenversetzt im
Frequenzraum abgebildet (Butz, 2011):
g(x , y) = f (x + x0, y + y0) (5.3) G(k, l) = F(k, l) ⋅ e−i(kx0+l y0) (5.4)
Dieser analytische Zusammenhang wird ausgenutzt, um den geometrischen Versatz im Frequenzraum
zu bestimmen. Eine mögliche Bestimmung erfolgt über die Berechnung des normalisierten Kreuzleis-
tungsspektrums C nach (5.5), das einer konjugiert komplexen Multiplikation9 ihrer Spektren F und
G entspricht (Kuglin und Hines, 1975). Hier bewirkt die Normalisierung, dass die Amplituden aller
Frequenzen zu Eins gesetzt werden. Die Bestimmung der Verschiebung erfolgt damit ausschließlich über
die Phaseninformation der Bildfenster. Dies macht den Algorithmus invariant gegenüber Helligkeits- und




= e ix0k+iy0 l (5.5)
Der Verschiebungsbetrag kann über (5.6) durch die Berechnung der inversen Fouriertransformierten von
C bestimmt werden, der einen Dirac-Impuls δ an der Stelle der ganzzahligen Verschiebung im Ortsbereich
(c) erzeugt. Eine schematische Darstellung des Phasenkorrelationsverfahrens zeigt Abbildung 5.2. Nicht-
ganzzahlige Verschiebungen haben dagegen die Form eines diskreten Dirichlet-Kerns (Balci und Foroosh,
2006). Subpixelgenauigkeit kann in diesem Fall durch Einpassung eines parametrisierten Dirichlet-Kerns
erlangt werden (Shekarforoush u. a., 1996; Foroosh u. a., 2002).
Außerdem kann die Verschiebung auch über die Phasenwinkel des Kreuzleistungsspektrums nach (5.7)
bestimmt werden. Jede Verschiebung erzeugt eine Ebene durch den Ursprung mit den Anstiegen x0 in x-
bzw. y0 in y-Richtung in der Phasendifferenzmatrix Φ, die jedoch durch den beschränkten Wertebereich
von−2π bis+2π in Phasenzyklen repräsentiert wird. DieAnzahl der Phasenzyklen und das Phasenreststück
in horizontaler und vertikaler Richtung ist dabei ein Maß für den subpixelgenauen Verschiebungsbetrag
(siehe Abbildung 5.2c) (Balci und Foroosh, 2006).
c(x , y) = ℱ−1(C) = δ(x − x0, y − y0) (5.6) Φ(k, l) =∠C(k, l) = x0k + y0 l (5.7)
9Die konjugiert komplexe Darstellung wird mit ∗ gekennzeichnet.















Abbildung 5.2: Ablauf des Phasenkorrelationsverfahrens. (a) 128×128 Pixel große Bildfenster f und g des Referenz-
und Suchbildes zweier Landsat-7-Szenen des Kangilerngata Sermia, West-Grönland. (b) Die inverse Fouriertransfor-
mation des normalisierten Kreuzleistungsspektrums zeigt ein schmales Maximum an der Verschiebungsposition
(x0 , y0). (c) Die Anzahl und die Richtung der Phasenzyklen in Φ sind ein Maß für die geometrische Verschie-
bung beider Bildfenster. Exemplarisch zeigen der vertikale und der horizontale Schnitt (gestrichene Linien) der
Phasenkorrelationsmatrix die Anzahl der Phasenzyklen.
Der Vorteil der Phasenkorrelation liegt in einer deutlich reduzierten Rechenzeit gegenüber den Verfah-
ren im Ortsbereich. Allerdings darf der Verschiebungsbetrag nicht größer als die Hälfte des Bildfensters
sein. Ohne Kenntnis von Näherungswerten schränkt dies die Anwendungsmöglichkeit in Gebieten mit
großen Verschiebungsbeträgen ein. Zudem ist das Verfahren weniger robust gegen Objektdeformationen
und Rauscheffekte zwischen beiden Bildfenstern. Aufgrund dessen müssen zur Steigerung des SNR üb-
licherweise größere Bildfenster im Vergleich zu den flächenbasierten Verfahren verwendet werden. Des
Weiteren treten aufgrund der zyklischen Faltung während der FFT Leck-Effekte auf, die durch Multiplika-
tion einer Fensterfunktion reduziert werden können (Harris, 1978; Oppenheim und Schafer, 2004). Stone
u. a. (2001) empfehlen für optische Satellitenaufnahmen die Anwendung eines Blackman-Harris-Fensters.
Eine ausführliche Validierung zur Anwendung frequenzbasierter Zuordnungsverfahren hinsichtlich der
Bestimmung von Fließgeschwindigkeiten unternimmt Schröder (2010).
5.3 Least Squares Matching – LSM
Das ebenfalls zu den flächenbasierten Zuordnungsverfahren zählende Least Squares Matching (LSM) ist in
der Lage, neben der subpixelgenauen Bestimmung der geometrischen Verschiebung auch komplexe geo-
metrische und radiometrische Zusammenhänge zu berücksichtigen. Der iterativ arbeitende Algorithmus
ist im Kern eine Ausgleichung nach vermittelnden Beobachtungen unter Minimierung der quadratischen
Grauwertdifferenzen zweier Bildfenster und er ist eines der genauesten existierenden Zuordnungsverfahren
(Ackermann, 1984; McGlone, 2004).
Es wird angenommen, dass bis auf einen kleinen Rauschanteil v (x , y) jeder Bildpunkt (x , y) und sein
zugehöriger Grauwert gM(x , y) im Referenzbild über eine Abbildungsvorschrift (x , y)↔ (x′, y′) einem
Grauwert gS(x′, y′) im Suchbild gemäß (5.8) entspricht. Durch Interpolation kann jeder Grauwert des
Suchbilds in einen Grauwert ĝS(x , y) im Referenzbildsystem überführt werden:
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gM (x , y) + v (x , y) = ĝS (x , y) = gS (x′, y′) (5.8)
x′ = fC (x , y, p) = x0 + Ax + By .
y′ = fR (x , y, p) = y0 + Cx + Dy
(5.9)
Die Beziehungen in (5.9) formulieren die Zeilen- ( fR) und Spaltenkomponente ( fC) der geometrische
Abbildungsvorschriftmit den zu schätzenden Parametern p zwischen denKoordinatenpaaren des Referenz-
und des Suchbildes. Im einfachen Fall entspricht die Abbildungsvorschrift einer reinen Translation mit den
zu schätzenden Parametern (x0, y0). Um zwischen den Bildern auftretende geometrische Verzerrungen
zu modellieren, werden häufig Rotations- und Scherungskomponenten eingeführt oder das funktionale
Modell wird auf eine Affintransformation (A, B,C ,D) erweitert.
Neben dem geometrischen Transformationsmodell können auch radiometrische Einflüsse modelliert
werden. In Satellitenaufnahmen treten insbesondere durch den variierenden Sonnenstand der Auf-
nahmezeitpunkte Beleuchtungsunterschiede auf. Näherungsweise können solche Unterschiede durch
eine Helligkeitsanpassung rH und eine lineare Kontrastspreizung rK nach (5.10) berücksichtigt werden.
Baltsavias (1991) empfiehlt jedoch vor jedem Iterationsschritt eine separate radiometrische Anpassung,
um eine Korrelation der radiometrischen mit den geometrischen Schätzparametern auszuschließen.
gM (x , y) + v (x , y) = ĝS (x , y) = gS (x′, y′) ⋅ rK + rH . (5.10)
Nach der Festlegung des funktionalen Modells wird die im Rahmen der vermittelnden Ausgleichung
aufgestellte ursprüngliche Beobachtungsgleichung (5.8) bzw. (5.10) aufgrund ihrer Nichtlinearität mit
Hilfe der Reihenentwicklung nach Taylor linearisiert. Die dazu notwendigen Näherungswerte werden
häufig durch eine vorgeschaltete Kreuzkorrelation (Abschnitt 5.1) bestimmt. Hier genügt gewöhnlich die
Bereitstellung der Translationskomponenten mit einer Genauigkeit von etwa der halben Fensterbreite
(Westfeld, 2012). Im Falle eines affinen Transformationsmodells werden die Näherungswerte aller restli-
chen Parameter zu Null (B,C , rH) bzw. Eins (A,C , rK) gesetzt. Die linearisierte Verbesserungsgleichung
ergibt:
gM (x , y) + v (x , y) = ĝ0S (x , y) +
∂ ĝS (x , y)
∂gS
(
∂gS (x , y)
∂ fC
⋅ d fC +
∂gS (x , y)
∂ fR
⋅ d fR) (5.11)
bzw. ausmultipliziert und zusammengefasst












⋅ δpk . (5.12)
Die partiellen Ableitungen der u unbekannten Parameter in (5.12) bilden die Koeffizientenmatrix A
im Ausgleichungsansatz (5.13). Vereinfacht werden die Grauwertdifferenzen im Beobachtungsvektor
l = (li) = gM (x , y) − ĝ0S (x , y) zusammengefasst.





















) ; i = 1, . . . , n (5.13)
Die linearisierten Verbesserungsgleichungen erfordern die Berechnung der Grauwertgradienten in Zeilen-
(ĝS)x und Spaltenrichtung (ĝS)y. Eine einfache und schnelle Berechnung liefert der Differenzenquotient
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benachbarter Grauwerte:
ĝ0Sx (x , y) =
∂ ĝ0S (x , y)
∂x
=
ĝ0S (x + 1, y) − ĝ
0
S (x − 1, y)
2
(5.14)
ĝ0Sy (x , y) =
∂ ĝ0S (x , y)
∂y
=
ĝ0S (x , y + 1) − ĝ
0
S (x , y − 1)
2
(5.15)
Für jeden der n = tx ⋅ ty Bildpunkte kann eine Verbesserungsgleichung aufgestellt werden. Eine
Lösung des Gleichungssystems mit den geschätzten Zuschlägen der Parameter δp̂ und dem mittleren








Die Standardabweichungen der geschätzten Parameter sowie die Matrix der Grauwertresiduen v können
wie folgt berechnet werden:





Eine Lösung des stark überbestimmten Systems konvergiert meist in weniger als zehn Iterationen. Ein
Konvergenzkriterium ist erreicht, wenn die Änderung von s0 zum vorherigen Iterationsschritt kleiner
als 10-3 ist. Darüber hinaus wird die Iteration auch abgebrochen, wenn eine maximale Anzahl von ≥30
Iterationen erreicht ist. Die Anzahl der Iterationen hängt dabei aber entscheidend von der Genauigkeit
der Näherungswerte ab.
Mit demLSM lässt sich eine Genauigkeit von bis zu 0,01 Pixel erreichen (Albert u. a., 2002). Die imRahmen
des LSM bestimmte Genauigkeitsabschätzung ist allerdings aufgrund des approximierten funktionalen
Modells in der Regel zu optimistisch. Eine realistische Fehlerabschätzung der Verschiebungsbeträge bei
der Zuordnung von natürlichen Texturen, wie z. B. Gletscherstrukturen, liegt bei einer Genauigkeit von
0,5 bis 1,5 Pixel (Baltsavias, 1999).
Das LSM ist aufgrund seiner iterativen Vorgehensweise zeitintensiv. Zusätzlich führt eine Vergrößerung
des Bildfensters zu einem schnellen Anwachsen von A. Eine Optimierung kann durch Stapeln der Nor-
malmatrix erfolgen (Niemeier, 2002). Weitere Aspekte der rechnergestützten Optimierung werden in
Potuckova (2006) angeführt.
5.4 Filterung von Zuordnungsergebnissen
Keines der vorgestellten Zuordnungsverfahren ist frei von groben Zuordnungsfehlern. Eine robuste, auto-
matische Eliminierung dieser Ausreißer ist somit entscheidend für die Massenverarbeitung von Bilddaten.
Da eine manuelle Nachbearbeitung der gefilterten Ergebnisse weder vorgesehen noch praktikabel ist, kön-
nen sich nicht detektierte Ausreißer auf nachfolgende Analyseschritte negativ auswirken. Die Filterung
wird somit zu einem unverzichtbaren Verarbeitungsschritt bei der Bestimmung von Verschiebungsfeldern
mit Hilfe von Zuordnungsmethoden. Leider existiert noch kein Verfahren, welches eine vollständige Aus-
reißereliminierung gewährleistet. In der Regel muss eine aufwendige und empirische Parametrisierung
des Filteralgorithmus in Abhängigkeit von den zugrunde liegenden Satellitendaten durchgeführt werden.
Ein häufig genutztes und einfach zu implementierendes Verfahren ist die im folgenden Abschnitt beschrie-
bene Schwellenwertfilterung anhand des minimalen Kreuzkorrelationskoeffizienten. Im Abschnitt 5.4.2
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wird die Filterung unter Einbeziehung von Nachbarschaftsinformationen gezeigt. Der letzte Unterab-
schnitt 5.4.3 zeigt einen alternativen Ansatz, der speziell für die Eliminierung von Ausreißern in Fließ-
geschwindigkeitsfeldern entwickelt wurde. Neben den in diesem Abschnitt vorgestellten Filterverfahren
existiert eine Reihe von weiteren Filterstrategien. Eine umfassende Zusammenstellung dazu gibt Heid
(2011).
5.4.1 Schwellenwertfilterung mittels Kreuzkorrelationskoeffizient
Werden flächenbasierte Zuordnungsverfahren genutzt, dient der Kreuzkorrelationskoeffizient nach Glei-
chung (5.1) als gutes Ähnlichkeitskriterium zur Überprüfung des Zuordnungsergebnisses. In Abhängigkeit
vom Sensor, vom Bildrauschen sowie von der Parametrisierung des Zuordnungsverfahrens kann in der
Regel für jedes Bildpaar empirisch ein Schwellenwert ρS identifiziert werden, der als Kriterium zur auto-
matischen Beurteilung des Zuordnungsergebnisses genutzt werden kann. Daneben können aufgrund der
zeitlichen Dekorrelation der Bildbereiche große Schwankungen des Schwellenwertes auftreten. In opti-
schen Bilddaten liefert einWert zwischen 0,5 und 0,7 oftmals gute Ergebnisse (Luhmann, 2003). Aufgrund
des bildinhärenten Specklemusters sowie des höheren Rauschniveaus muss ρS in SAR-Daten auf 0,2–0,3
reduziert werden (Bäßler, 2011).
Ein konstanter Schwellenwert führt nur selten zu guten Filterergebnissen. Abbildung 5.3 illustriert dies an
einemBeispiel im Frontbereich des Jakobshavn Isbræ (West-Grönland). Neben dem abgeleiteten Geschwin-
digkeitsfeld mit der zugehörigen Korrelationskarte sind dort die Filterergebnisse für zwei verschiedene
Schwellenwerte dargestellt. Ein Schwellenwert von ρS > 0,5 (Abbildung 5.3c) eliminiert nur wenige offen-
sichtliche Ausreißer. Ein höherer Schwellenwert von ρS > 0,7 (Abbildung 5.3d) verringert zwar die Anzahl
der Ausreißer, führt aber im Frontbereich gleichzeitig zu einer Reduktion guter Datenpunkte.
5.4.2 Nachbarschaftsanalyse
Die im vorigen Abschnitt beschriebene punktweise Filterung der Ergebnisse ohne zusätzliche Parameter
führt in der Praxis nur selten zu verwertbaren Ergebnissen. Die Einbeziehung von Informationen der
Nachbarschaft kann helfen, die Filterung der Zuordnungsergebnisse zu verbessern.
Ein rein analytischer Ansatz besteht in der Einpassung einer Polynomfläche um ein Zentralpixel in eine
n×n-Nachbarschaft (siehe Abbildung 5.4a). Dabei nimmt der Wert des Zentralpixels selbst nicht an der
Einpassung teil. An der Stelle des Zentralpixels wird danach der Abstand der eingepassten Fläche ∆v
zum Zuordnungsergebnis ermittelt. Liegt dieser über einem definierten Schwellenwert ∆vS, so wird das
Ergebnis verworfen. Für die Filterung von Fließgeschwindigkeitsfeldern eignet sich eine Kernfunktion der
Größe n = 3 bzw. n = 5 unter Verwendung eines linearen oder bilinearen Flächenansatzes mit ∆vS ≈ 0,5.
Das Verfahren liefert gute Ergebnisse in Regionen mit wenigen, räumlich verstreuten Ausreißern. Do-
minieren die Ausreißer der Nachbarschaft in Wert und Anzahl, so führt dies zu einer Eliminierung von
guten Ergebnissen. Abbildung 5.4b verdeutlicht dies an dem in Abschnitt 5.4.1 gewählten Beispiel. Nach
Anwendung der Nachbarschaftsanalyse ist ein Großteil der Ausreißer eliminiert. Das Ergebnis weist jedoch
einen hohen Anteil von Fehlern 1. Art auf. So wird in den Rand- und Schergebieten des Fließgeschwindig-
keitsfeldes eine große Anzahl von Ergebnissen fälschlicherweise entfernt.
























Abbildung 5.3: Schwellenwertfilterung anhand des Kreuzkorrelationskoeffizienten. (a) Ungefiltertes Geschwindig-
keitsfeld. (b) Zugehörige Karte der Kreuzkorrelationskoeffizienten. (c) und (d) zeigen die Ergebnisse der Schwellen-
wertfilterung für ρS = 0,5 und ρS = 0,7. Keines der beiden Filterergebnisse realisiert eine vollständige Ausreißerfilte-
rung bei gleichzeitigem Erhalt der gesamten Geschwindigkeitsinformation. Das Geschwindigkeitsfeld wurde aus
dem Landsat-7-Szenenpaar vom 24.Mai und 25. Juni 2000 abgeleitet.
5.4.3 Adaptive, rekursive Gradiententechnik
Der Filteralgorithmus kann deutlich verbessert werden, wenn Informationen über Richtung und Betrag
des Zuordnungsergebnisses vorhanden sind oder abgeschätzt werden können. Im speziellen Fall von Glet-
scherfließgeschwindigkeiten können im Filterschritt die fließdynamischen Eigenschaften eines Gletschers
ausgenutzt werden.
Betrachtet man zwei benachbarte Datenpunkte eines Fließgeschwindigkeitsfeldes v, so unterliegt die
maximale Differenz der Geschwindigkeitswerte fließdynamischen Gesetzen. Da die maximale Deformati-
onsgeschwindigkeit des Gletschereises beschränkt ist, eignet sie sich als Bedingung im Filterschritt. Die



































Abbildung 5.4:Nachbarschaftsfilterung am Beispiel des Jakobshavn Isbræ. (a) Einpassung einer bilinearen Fläche in
eine 5×5-Nachbarschaft. Überschreitet der vertikale Abstand des Zentralpixels zur bilinearen Fläche (∆v) einen fest-
gelegten Schwellert ∆vS, so wird das Zentralpixel vom Ergebnis ausgeschlossen. (b) Filterung des Beispieldatensatzes
(vgl. Abbildung 5.3) mit einer 3×3-Nachbarschaftsfilterung und einer Filterschranke von ∆vS = 0,5.
Implementierung erfolgt dabei rekursiv. Ausgehend von einem Saatpixel werden entlang der Horizontal-,
Vertikal- sowie Diagonalrichtungen die Gradienten δvi = ∂v⇑∂xi (i = x , y) zum jeweiligen Nachbarda-
tenpunkt gebildet (siehe Abbildung 5.5a). Ein Schwellenwert ∆e prüft, ob der Nachbardatenpunkt zum
aktuellen Segment hinzugefügt wird. Ist dies der Fall, so wird an diesem Datenpunkt ebenfalls die Gradien-
tenberechnung in alle Richtungen durchgeführt. Die Schrittfolge wird so lange wiederholt, bis jeder Daten-
punkt im Geschwindigkeitsfeld einem Segment zugeordnet wurde. Anschließend werden alle Segmente
mit weniger als FA Datenpunkten als Ausreißer klassifiziert (siehe Abbildung 5.5b). Eine Mindestsegment-
größe von FA ist notwendig, umGebiete mit zufällig schwankenden Ausreißern vomGeschwindigkeitsfeld
trennen zu können. Ein Wert von FA = 8 hat sich dabei als geeignet erwiesen.
Die Schwierigkeit besteht in der optimalen Wahl des Gradientenschwellenwertes ∆e. Dieser setzt sich
aus dem Anteil der fließdynamisch bedingten Geschwindigkeitsänderung ∆estrain und dem Restfehler des
Verschiebungsvektors ∆econst zusammen (5.20). Eine allein auf glazio-physikalischen Überlegungen beru-
hende Bestimmung von ∆estrain ist nicht ohne die genaue Kenntnis der Kraft- und Spannungsverteilung im
Gletscherkörper möglich. Einen guten Näherungswert liefert hier der Differenzenquotient eines A-priori-
Geschwindigkeitsfeldes. Sind keine A-priori-Informationen vorhanden, so wird ein gebietsspezifischer
Maximalwert ∆emaxstrain verwendet. Um kleine Variationen zwischen der A-priori-Geschwindigkeit und der
tatsächlichen Geschwindigkeit zu berücksichtigen, wird der Gradientenschwellenwert mit dem Faktor we
multipliziert (5.21). Je nach zu erwartender Dynamik in der Gletschergeschwindigkeit variiertwe zwischen
1,0 und 1,5. Der Restfehler des Verschiebungsvektors ∆econst umfasst den Fehler der Bildpunktzuordnung
σM und den Koregistrierungsfehler σR.





Die Nutzung der Deformationsgeschwindigkeit anstelle der Absolutgeschwindigkeit macht die Filterung
weitestgehend invariant gegenüber zeitlichen Geschwindigkeitsvariationen. Abbildung 5.6 zeigt das Ergeb-
nis der Gradientenfilterung am verwendeten Beispieldatensatz der beiden letzten Abschnitte. Nahezu alle
Ausreißer konnten herausgefiltert werden. Das Verfahren birgt aber auch einen entscheidenden Nachteil.
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(a) Bestimmung von Segmenten mit ∆e≤1,5 (b) Flächensegmentierung mit FA≥5
Abbildung 5.5: SchematischeDarstellung der rekursiven, adaptivenGradientenfilterung. (a)VereinfachteDarstellung
der Segmentierung mittels Gradientenbildung. Alle Felder, deren vertikaler oder horizontaler Gradient (Wert im
Kreis) nicht den Schwellenwert ∆e = 1,5 überschreiten (grüne Füllung), werden zu einem Segment zusammengefasst.
Alle Werte oberhalb des Schwellenwertes (rote Füllung) erzeugen die Segmentkanten (fette Linie). (b) Das gefilterte














Abbildung 5.6: Rekursive, adaptive Gradientenfilterung am Beispiel des Jakobshavn Isbræ. (a) Filterergebnis des
Beispieldatensatzes (vgl. Abbildung 5.3) mit adaptiver, rekursiver Gradientenfilterung (FA ≥ 8). (b) Übersicht über
alle Segmente. Jedes Segment besitzt eine andere Füllfarbe.
Ist derWertebereich der möglichen Zuordnungsergebnisse sehr klein gewählt (z. B. die Parameter sx, sy bei
flächenbasierten Zuordnungsverfahren), so werden die genannten Filterbedingungen auch dann erfüllt
sein, wenn die Ergebnisse nur zufällig streuen. Dies muss bei der Parametrisierung des Zuordnungsverfah-
rens berücksichtigt werden.

6 Ableitung von Geschwindigkeitsfeldern
6.1 Gebietsdefinition und Auswahl geeigneter Szenenpaare
6.1.1 Zuordnungsmerkmale und Gebietsdefinition
Die Ableitung der Gletscherbewegung mittels Zuordnungsverfahren in zeitlich aufeinanderfolgenden
optischen Satellitenbildern erfordert eine eindeutige und zeitlich annähernd invariante Bildtextur. Die
abgebildete, oberflächig sichtbare Gletscherstruktur muss zudem dieselbe Fließgeschwindigkeit wie das
Gletschereis aufweisen. Im unteren Bereich des Gletschers erfüllen diese AnforderungGletscherspalten. Sie
entstehen, wenn Spannungen im Eis einen temperaturabhängigen Grenzwert überschreiten, und verlaufen
meist orthogonal zur Hauptspannungsrichtung (Scambos und Bindschadler, 1993). In der Regel bilden
sich Spalten ab einer Verformungsgeschwindigkeit von etwa 0,002 Jahr−1 aus und sind in Größe und Form
sehr unterschiedlich ausgeprägt. In vielen Bereichen erreichen sie eine Länge von über hundert Meter und
eine Breite von mehr als zehn Meter.
Die oft gemeinsam in Gruppen bzw. Bändern auftretenden Gletscherspalten sind das dominierende Struk-
turmerkmal der Gletscheroberfläche der schnell fließenden grönländischen Ausflussgletscher und reichen
teilweise bisüber 50 km ins Inland.Durch die strukturierteOberfläche unddie damit verbundenen kleinräu-
mig stark differenzierenden Reflexionseigenschaften zeigen Spaltengebiete eine markante, kontrastreiche
Textur im Satellitenbild. Ähnliche kontrastreiche Strukturen im Bild erzeugen oberflächig ausgebildete
fluviale Netzwerke mit deren supraglazialen Seen oder schuttbedeckte Eisflächen. Sofern diese Strukturen
räumlich nicht stationär sind, werden sie ebenfalls im Zuordnungsschritt verwendet. Speziell in den spal-
tenarmen Gebieten der angrenzenden Schelfeise in Nord- und Nordost-Grönland bildet die supraglaziale
Hydrologie die primäre Gletschertextur.
Die geometrische Bodenauflösung der Landsat-Sensoren gewährleistet einen hohen Erkennbarkeitsgrad
dieser Strukturen. In Gebieten ohne ausreichende Bildtextur ist die Bestimmung der Fließbewegung des
Eises jedoch nicht möglich. Die grobe Abgrenzung der kontrastreichen Bildtexturen im Ausflussbereich
von Inlandeisflächen mit homogener Oberflächentextur wird mit Hilfe von Gebietspolygonen realisiert.
Weiterhin wird versucht, einen Ausflussgletscher bzw. ein kleines Gletschersystem vollständig mit diesem
Gebietspolygon zu beschreiben. Dies gewährleistet eine konsistente Berechnung der Geschwindigkeitsfel-
der ohne nachträgliche Mosaikierung der Teilstücke. Hardwarerestriktionen und die Gewährleistung der
möglichst vollständigen Überdeckung des Gebietes mit einem Szenenstreifen limitieren die Polygongröße
auf etwa 100 km×100 km. Mit Ausnahme weniger großer Ausflussgletscher erfolgt die Verarbeitung aller
Szenen mit dieser Größenvorgabe. Eine weitere Anforderung ist das Vorhandensein stationärer Bildmerk-
male, die imKoregistrierungsschritt benötigt werden. Dies sind hauptsächlich Felsgebiete undKüstenlinien
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Abbildung 6.1: Gebietspolygon und typische Bildtexturen der Spaltengebiete (a) Dargestellt ist das Gebietspolygon
(grün) des Rolige Bræ (Ost-Grönland) und von weiteren angrenzenden Ausflussgletschern. Exemplarisch sind die
zur Ableitung der Eisbewegung geeigneten Spaltengebiete blau gefärbt. Zusätzlich hervorgehoben sind stationäre
Regionen (gelb) und Gebiete mit kontrastarmer Oberflächenstruktur (rot). Der blaue und der violette Rahmen
kennzeichnen die Lage der in (b) und (c) inOriginalauflösung dargestellten typischen Bildtexturen der Spaltengebiete.
Die Echtfarbendarstellung im Hintergrund ist eine am 17. August 2000 aufgenommene Landsat-7-Szene.
oder sichtbare Oberflächenstrukturen der Untergrundtopografie. Die Digitalisierung der Gebietspolygone
erfolgte anhand der in GoogleEarth10 verfügbaren optischen Satellitendaten oder direkt in Landsat-Szenen.
Abbildung 6.1 zeigt das Gebietspolygon für die Bestimmung von Fließgeschwindigkeiten des Rolige Bræ
(Ost-Grönland) und kleinerer benachbarter Ausflussgletscher. Blau hervorgehoben sind Gebiete mit domi-
nierenden Spaltenstrukturen, in welchen die Zuordnungsverfahren meist gute Ergebnisse liefern. Dagegen
ist die Ableitung in den rötlich gefärbten Gebieten aufgrund des geringen Texturkontrastes selten erfolg-
reich. Ergänzend sind die stationären Gebiete in Gelb dargestellt. Neben dem Gebietspolygon wird für
jede Region eine sogenannte Basisszene definiert. Diese wolkenfreie Landsat-7-Szene ohne SLC-Ausfall
dient im weiteren Verlauf zur einheitlichen Georeferenzierung der Szenenpaare.
Entlang des Eisrandes wurden 90 Gebiete definiert, die mit entsprechenden Metadaten im Datenbanksys-
tem gespeichert wurden. Die Metadaten enthalten die Namen und die maximale Fließgeschwindigkeit der
Ausflussgletscher sowie weitere gebietsspezifische Parameter. Letztere werden in den jeweiligen Auswer-
tungsschritten ausführlich beschrieben. Einen Überblick über alle Gebietspolygone zeigt Abbildung 6.2.
6.1.2 Auswahl geeigneter Szenenpaare
Für jedes Gebietspolygon erfolgt anschließend die Zuordnung der verfügbaren Landsat-Szenen nS. Häufig
stehen für jede Region über 500 Szenen zur Verfügung. Die Abbildung 6.2 stellt zusätzlich für jedes
Gebietspolygon die verfügbare Szenenanzahl im Landsat-Missionszeitraum farbcodiert dar. Daraus werden
10http://earth.google.com/
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Szenenanzahl
















Abbildung 6.2: Einteilung der Gebietspolygone entlang
des Grönländischen Eisschildes mit farbcodierter Fül-


















Abbildung 6.3: Zeitliche Dekorrelation der Bildzuord-
nung in Abhängigkeit von der Zeitbasis ∆t (a–d) am
Beispiel des Jakobshavn Isbræ. Hintergrund: Landsat-7-
Szene vom 14. August 2009 (tM) und Frontlage (weiß).
geeignete Szenenpaare bestimmt, für die eine Berechnung des Fließregimes erfolgt. DieKombination erfolgt
sowohl aus Szenen eines Wiederholorbits als auch aus benachbarten Bodenspuren. Ein Szenenpaar besteht
aus einemReferenzbild zumZeitpunkt tM und demmit der zeitlichen Basis ∆t zu einem späteren Zeitpunkt
tS erfassten Suchbild. Als zeitliche Referenz tR des Szenenpaares dient der mittlere Aufnahmezeitpunkt:
tR = tM + ∆t⇑2. (6.1)
Die Ableitung der Fließgeschwindigkeit in allen möglichen Szenenkombinationen NS = nS!⇑ (2!(nS − 2)!)
der nS verfügbaren Landsat-Aufnahmen in diesem Gebiet ist aus Gründen des erforderlichen Speicher-
platzes, der immensen Rechenzeit und der zeitlichen Dekorrelation der Gletscherstruktur nicht sinnvoll.
Gletscherstrukturen können je nach vorherrschender Fließgeschwindigkeit und Deformationsrate des
Eises gegebenenfalls über Jahre hinweg sichtbar bleiben (Lucchitta und Ferguson, 1986). In Regionen mit
hohen Deformationsraten und besonders in Regionen mit einer aus unterschiedlichen Richtungen vor-
herrschenden Spannungsverteilung existieren sie meist nur wenige Wochen. Scherzonen am Randbereich
des Gletschers sind Beispiele hierfür. Abbildung 6.3 zeigt die Dekorrelation in den Spaltengebieten für
eine zeitliche Basis ∆t von 7, 14, 30 und 57 Tagen. Um gute Zuordnungsergebnisse im Frontbereich zu
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gewährleisten, wird die Auswahl der Szenenpaare auf eine maximale (∆tmax) und eine minimale Zeitbasis
(∆tmin) beschränkt. TypischeWerte für ∆tmax liegen bei etwa 40 bis 60 Tagen in Gebieten schnell fließender
Gletscher (>10m/Tag). Die minimale Zeitbasis ist so gewählt, dass im Intervall ∆t der durchschnittliche
Verschiebungsbetrag im Frontbereich mindestens ein Pixel beträgt. Über den Landsat-Missionszeitraum
können so für jedes Gebiet zwischen 500 bis über 2000 Geschwindigkeitsfelder bestimmt werden. In
einigen Beobachtungsintervallen führt die gewählte Auswahlstrategie der Szenenkombination oft zu einer
scheinbar hohen Redundanz der Geschwindigkeitsfelder, die aber aufgrund regelmäßiger Wolkenbede-
ckung und anderer Zuordnungseinschränkungen (z. B. Schneefallereignisse) gerechtfertigt ist.
6.2 Bildvorverarbeitung
6.2.1 Kanalauswahl
Die zur Bestimmung der Gletscherfließgeschwindigkeit verwendeten Zuordnungsverfahren nutzen die
flächenhaften Grauwertinformationen der Satellitenbilder. Eine Zuordnung gelingt in der Regel besser,
wenn eindeutige, kontrastreiche Bildtexturen der abgebildeten Oberfläche existieren. Gerade in schnee-
und eisbedeckten Gebieten stellt dies besondere Anforderungen an den verwendeten Sensor. Dort neigen
die älteren Landsat-Sensoren zur Detektorübersättigung aufgrund der hohen zurückgestrahlten Energie
(Dowdeswell undMcIntyre, 1986). Insbesondere die Kanäle 1, 2 und 3 beiMSS undTM sind davon betroffen
(Bindschadler u. a., 2001).Neben der vorgegebenen sensorspezifischenAufnahmecharakteristik entscheidet
die Wahl des spektralen Bandes über die Intensitätsverteilung der abgebildeten Objektoberfläche im Bild.
Die empfangene Strahlungsenergie im Sensor richtet sich imWesentlichen nach der Einfallsrichtung und
der Stärke der Sonnenstrahlung (Elevation, Azimut), der Sensorposition, der Geländeneigung und der
Reflektivität der Objektoberfläche, die wiederum von der Wellenlänge abhängt (Lemmens, 1988). Schnee-
und Eisflächen besitzen eine hohe Reflektivität sowohl im Bereich des nahen Infrarots als auch im sicht-
baren Bereich des elektromagnetischen Spektrums (siehe Abbildung 3.4). Im Unterschied dazu besitzen
Eisflächen annähernd keine Reflektivität im mittleren und thermischen Infrarot. Änderungen der Eis-
eigenschaften wie Korngröße und Wassergehalt können anhand ihrer spektralen Signaturen im nahen
Infrarot besser voneinander unterschieden werden (Hall und Ormsby, 1987). Dies führt zu einer deutlich
kontrastreicheren Bildtextur (Williams u. a., 1991). Aufgrund dessen erfolgt der Zuordnungsschritt mit
Ausnahme der ETM+-Daten im Bereich des nahen Infrarots (TM: Band 4, MSS: Band 7). Für den Zuord-
nungsschritt der ETM+-Daten wird aufgrund der hohen geometrischen Auflösung der panchromatische
Kanal (Band 8) verwendet. Alle verwendeten Bänder schließen annähernd denselben spektralen Bereich
ein, sodass eine konsistente Bildinformation bei der Zuordnung zweier Aufnahmen unterschiedlicher
Sensoren gewährleistet ist.
ZurVerdeutlichung dieses Sachverhaltes zeigt Abbildung 6.4 einen Bildausschnitt für vier Kanäle des ETM+
mit der zugehörigen, als Histogramm aufgetragenen Grauwertverteilung. Das Histogramm für Band 2
(sichtbarer Bereich, grün) verfügt über den kleinsten Grauwertumfang. Weiterhin besitzt der Großteil der
Grauwerte (>75%) denWert 255 (roter Balken), was auf eine Überstrahlung des Detektors zurückzuführen
ist. Grund hierfür sind die ausgedehnten kontrastlosen Gletscheroberflächen, die für alle Zuordnungsver-
fahren ungeeignet sind. Eine ähnliche Rückstreucharakteristik zeigt Band 3 (sichtbarer Bereich, rot). Das
im nahen Infrarot gelegene Band 4 zeigt hingegen einen Grauwertumfang über alle 255 Intensitätsabstu-
fungen mit wenigen überstrahlten Bereichen. Der panchromatische Kanal (siehe Abbildung 6.4d) wurde
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Abbildung 6.4: Unterschiedliche Rückstreucharakteristiken in Abhängigkeit von den spektralen Bereichen. Alle
vier Abbildungen zeigen einen 7×6 km großen Bildausschnitt der Bänder 2 (a), 3 (b), 4 (c) und den panchroma-
tischen Kanal (d) einer Landsat-7-Szene mit dem zugehörigen Histogramm der Grauwertverteilung (unten). Der
Szenenausschnitt des panchromatischen Bandes ist für diesen Vergleich auf 30×30m Auflösung reduziert worden.
Die roten Balken in den Histogrammen repräsentieren die Häufigkeit des Grauwerts 255 (Detektorüberstrahlung).
Der dargestellte Ausschnitt zeigt den südlichen Ausfluss des Alangorssup Sermia (73°N, 55°W) am 11.Mai 2000.
Ausführliche Erklärung im Text.
zum Vergleich auf eine Auflösung von 30m interpoliert und zeigt ähnliche Reflexionseigenschaften wie
Band 2.
Scambos und Bindschadler (1993) schlagen im Zuordnungsschritt die Nutzung einer Kombination aus
unterschiedlichen Bändern vor. Die Verwendung der ersten Hauptkomponente aus den TM-Bändern 2–5
als Intensitätsbild im Zuordnungsschritt führt zu einer Unterdrückung des Sensorrauschens und zu einer
Vergrößerung des Texturkontrastes. Allerdingswird für diemeisten Szenen keinewesentlicheVerbesserung
der Zuordnungsergebnisse erwartet, weswegen dieser Ansatz imWeiteren nicht verwendet wird.
6.2.2 Zusammenfügen benachbarter Szenen
Die Abdeckung eines Arbeitsgebietes kann deutlich erhöht werden, wenn ein zusammenhängender Sze-
nenstreifen aus benachbarten Landsat-Szenen desselben Orbits und Aufnahmezeitpunktes verwendet
wird. Obwohl der Landsat-Sensor einen kontinuierlichen Streifen der Erdoberfläche aufnimmt, ist das
nachträgliche Zusammenfügen der einzelnen Szenen nicht mehr nahtlos möglich. Infolge der separaten
Verarbeitung der Szenenteile können neben Rektifizierungs- und Projektionsunterschieden auch Lageab-
weichungen zwischen den benachbarten Szenen entstehen. Vorhandene Projektionsunterschiede werden
durch eine Koordinatenumformung mit anschließendem Resampling vereinheitlicht. Im Anschluss er-
möglicht die Bildzuordnung im Überlappungsbereich das lagerichtige Zusammenfügen der Szenen. Im
Überlappungsbereich beider Szenen erfolgt in einem groben Raster alle 1,5 km eine Zuordnung mittels
Phasenkorrelation und anschließendem LSM zur subpixelgenauen Bestimmung der Translationskompo-
nenten. Aus den bestimmten Bewegungskomponenten wird ein mittlerer Verschiebungsvektor ermittelt,
um den die südlichere Szene an die nördlich gelegene Referenzszene koregistriert wird.
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6.3 Koregistrierung und Georeferenzierung
Die exakte relative (Koregistrierung) und absolute (Georeferenzierung) räumliche Zuordnung zweier Sa-
tellitenszenen ist eine zentrale Anforderung an die automatische Auswertung von multitemporalen und
multisensoralen Daten. Für die präzise Koregistrierung genügt die Kompensation der relativen Verschie-
bung beider Bilder zueinander, weil die Maßstabsänderungen und eine mögliche Restrotation bei der
Verwendung von Landsat-Aufnahmen meist vernachlässigbar klein sind. Auf der Grundlage der Meta-
informationen jedes Satellitenbildes wird zu Beginn eine grobe Zuordnung durchgeführt. In der Regel
ist die damit erreichbare Genauigkeit zu gering. Existierende Abweichungen der Ephemeridendaten von
der wahren Satellitentrajektorie sowie Restfehler im Rektifizierungsschritt (siehe Abschnitt 3.2.1) wirken
sich in relativen Lagefehlern von bis zu hundert Pixeln zwischen zwei Landsat-Szenen aus (Labovitz und
Marvin, 1986; Lee u. a., 2004; Netanyahu u. a., 2004).
Zur Verbesserung der Koregistrierung wird ein dichtes Verschiebungsfeld (im Weiteren Deformationsfeld
genannt) bestimmt, aus welchem anschließend Transformationsparameter zwischen beiden Satellitensze-
nen geschätzt werden. Den größten Anteil amDeformationsfeld verursacht die fehlende oder fehlerbehafte-
te Orthorektifizierung. Abschnitt 6.3.3 schlägt eine modifizierte Orthorektifizierung der Landsat-Szene vor.
Im Anschluss an die Koregistrierung gelingt die absolute Georeferenzierung durch die Zuordnung an die
Basisszene. Eine detaillierte Beschreibung der Vorgehensweise ist Gegenstand des letzten Unterabschnitts.
6.3.1 Koregistrierung mittels Metainformationen
Die zur Ableitung von Fließgeschwindigkeiten verwendeten Kombinationen multisensoraler Satelliten-
daten können sowohl in unterschiedlichen Kartenprojektionen vorliegen als auch eine voneinander ab-
weichende geometrische Auflösung besitzen. Ziel der Grobzuordnung ist es, das verwendete Szenenpaar
hinsichtlich dieser Aspekte zu vereinheitlichen und eine Koregistrierungsgenauigkeit von besser als 10 Pixel
zu erreichen. Die dazu nötigen Informationen können aus den Metainformationen der Satellitenszenen
extrahiert werden.
Im Arbeitsgebiet liegen alle Landsat-Szenen im UTM-System vor. In Szenenpaaren derselben UTM-Zone
genügt die Bestimmung einer ganzzahligen Translation in beide Bildkoordinatenrichtungen, die aus den
Eckkoordinaten der Satellitenszenen berechnet wird. Eine Neuanordnung der Bildinformation mittels
Interpolation (Resampling) ist in diesem Fall nicht notwendig. Im Gegensatz dazu findet bei unterschied-
licher UTM-Zone eine Koordinatenumformung mit anschließendem Resampling des Suchbildes in die
Projektion des Referenzbildes statt. Ältere Bilddaten von Landsat 1, Landsat 2 und Landsat 3 besitzen ei-
ne geringe Genauigkeit der bereitgestellten Georeferenzierungsinformationen. Um eine Genauigkeit der
Grobzuordnung von weniger als 10 Pixel zu gewährleisten, wird die Verschiebung zwischen den Szenenmit
Hilfe von Bildzuordnungsverfahren bestimmt. Zur Beschleunigung des Zuordnungsschrittes der teilweise
großen Verschiebungsbeträge von über 10 km werden zur Näherungswertbestimmung Bildpyramiden
eingesetzt (Gonzalez und Woods, 2008).
Weiterhin bedingen Auflösungsunterschiede zwischen beiden Szenen ebenfalls eine Bildinterpolation.
Szenen mit höherer Auflösung werden in die niedrigere Bildauflösung des anderen Bildes überführt.
Im Zuge der Verkleinerung können Aliasing-Effekte auftreten, die mit Hilfe eines vorgeschalteten Filters
minimiert werden. Einen dazu geeigneten Rekonstruktionsfilter stellt der Lanczos-Filter dar (Duchon, 1979;
Wolberg, 2004). Einen Nachteil des Filters bildet die benötigte die Größe des Integralkerns (Kernel), die
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zu einer Vergrößerung des Streifenmusters der Landsat-7-Daten ohne SLC führen würde. Diese Bilddaten
werden mit einer einfachen bilinearen Interpolation skaliert.
6.3.2 Bestimmung des Deformationsfeldes eines Bildpaares
Zur Verbesserung der Koregistrierungsgenauigkeit nach der Grobzuordnung wird in einem dichten Raster
der Versatz zwischen beiden Bildern bestimmt. Jedoch scheitert die flächenhafte Bestimmung des Defor-
mationsfeldes in vergletscherten Gebieten oftmals. Die notwendige Annahme, dass identische Bildtexturen
zwischen zwei Satellitenbildern ortsfest sind, wird im Bereich aktiver Eisbewegung verletzt. Einen alter-
nativen Ansatz bildet die Bestimmung des Deformationsfeldes in stationären Bildbereichen, wie sie das
umliegende eisfreie Relief oder die Uferlinie darstellt. Auch dieses Verfahren kann wegen großflächiger
Wolkenbedeckung oder wegen durch zeitlich variable Oberflächentextur bedingter Zuordnungsfehler stark
eingeschränkt werden. In diesem Fall wird das gesamte Bild tiefpassgefiltert, wodurch ein Großteil der
durch Eisbewegung beeinflussten Texturbereiche eliminiert wird. Die danach durchgeführte Bildzuord-
nung liefert ein gutes Koregistrierungsergebnis, das allerdings eine geringere Genauigkeit besitzt. Beide
Verfahren werden im Folgenden vorgestellt.
Eisfreie Gebiete
Die für den Koregistrierungsschritt benötigten Umrisspolygone der eisfreien Gebiete werden nicht für jede
Szenenkombination einzeln bestimmt, sondern für jedes Arbeitsgebiet einmalig anhand der Basisszene
semiautomatisch abgeleitet und in das System der Referenzszene transformiert. Die Erstellung des Gebiets-
polygons bzw. der Gebietsmaske erfolgt durch Segmentierung des Verhältnis von Band 3 zu Band 5 unter
Nutzung eines automatisch bestimmten Histogrammschwellenwertes nach Otsu (1979). Weiterhin werden
Wasserflächenmit Hilfe des globalenUferliniendatensatzes GSHHG (AGlobal Self-consistent, Hierarchical,
High-resolution Geography Database) ausmaskiert und fehlklassifizierte Flächen manuell korrigiert.
Innerhalb der Gebietsmaske wird an jedem Knotenpunkt eines 10×10-Pixel-Rasters eine Bildzuordnung
zwischen Referenz- und Suchbild durchgeführt. Als Zuordnungsverfahren dient die NCCmit nachgeschal-
tetem LSM, das die zwei Translationskomponenten x0 und y0 des Bildfensters schätzt. Weiterhin kann die
teilweise fehlende oder nicht vollständige Orthorektifizierung beider Bilder zu einer topografiebedingten,
scheinbaren Verschiebung des gewählten Bildfensters im Suchbild führen (siehe Abbildung 6.3.3). Um eine
erfolgreiche Zuordnung zu gewährleisten, sollten entsprechend kleine Bildfenster gewählt werden.
Für jedes Szenenpaar wird eine konstante Größe des Bildfensters (txy) im Zuordnungsschritt verwendet.
Diese variiert jedoch in Abhängigkeit vom geografischen Gebiet zwischen 11 bis 21 Pixeln und wird ma-
nuell festgelegt. In Regionen mit überwiegend steiler Topografie werden kleinere Bildfenster gewählt, um
lokale Effekte besser zu erfassen. Zusammen mit der Rasterweite stellt dies einen Kompromiss zwischen
Robustheit der Bildzuordnung und hoher räumlicher Dichte des Verschiebungsfeldes dar. Der Suchbereich
richtet sich sowohl nach der Genauigkeit der groben Koregistrierung als auch nach dem maximal zu
erwartenden Versatz vor der Orthorektifizierung und liegt zwischen 5 und 20 Pixeln.
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Abbildung 6.5:Koregistrierung mittels flächenhafter Bildzuordnung in vergletscherten Gebieten eines Szenenpaares.
DerAusschnitt zeigt eine Landsat-7-Aufnahme vom2.Oktober 1999 imBereich desKangerdlugssuaq-Gletschers (Ost-
Grönland) (a) Eisbewegung dominiert den Verschiebungsbetrag der Bildzuordnung im ungefilterten Szenenpaar.
(b) Nach Tiefpassfilterung desselben Bildausschnitts repräsentiert das Ergebnis der Bildzuordnung die relative
Verschiebung zwischen beiden Szenen.
Überwiegend vergletscherte Gebiete
Ist die Bestimmung eines Deformationsfeldes in eisfreien Gebieten nicht oder nur eingeschränkt möglich,
so kann eine Koregistrierung auch in vergletscherten Gebieten vorgenommen werden. Im Randgebiet des
Eisschildes ist die Oberflächentextur zum Teil von Strukturen zeitlich stationärer Untergrundtopografie
geprägt. Diese Strukturen eignen sich zur Koregistrierung von Bildpaaren. Dazu muss in diesen Gebieten
sichergestellt werden, dass im Zuordnungsschritt keine Verschiebungen aufgrund der Eisbewegung detek-
tiert werden. Typischerweise werden solche Bewegungen von Strukturen mit einer hohen Ortsfrequenz
(z. B. Gletscherspalten) hervorgerufen. Nach Tiefpassfilterung beider Bilder und der Wahl einer Bildfens-
tergröße von txy >200 Pixel lässt sich der Einfluss dieser Strukturen weitestgehend unterdrücken (siehe
Abbildung 6.5). Tests haben gezeigt, dass gute Ergebnisse durch einen Gauß-Filter mit einer Filterlänge
von 100 bis 200m erreicht werden. Bis auf Landsat-7-Szenen ohne SLC wird für die Zuordnung die im Fre-
quenzraum arbeitende Phasenkorrelation mit nachgeschaltetem LSM genutzt. Für Szenen mit SLC-Ausfall
wird die Phasenkorrelation durch das NCC-Verfahren ersetzt.
Alternativ kann die Zuordnung auch an markanten Merkmalen erfolgen. Beispielsweise eignen sich dazu
der Eisrand und die Uferlinie. Eine Zuordnung ist ebenfalls an den häufig ortsfesten Supraglazialseen
möglich. Madani u. a. (2004) und Netanyahu u. a. (2004) geben entsprechende Ansätze.
6.3.3 Orthorektifizierung
Unter Orthorektifizierung versteht man den Transformationsprozess einer beliebig perspektiven Darstel-
lung in eine Orthogonalprojektion. Im Fall opto-mechanischer Scanner entsteht während der Schrägsicht-
aufnahme eine radial versetzte Abbildung der Oberflächenpunkte quer zur Flugrichtung. Die Größe des
Versatzes richtet sich nach der Geländehöhe und dem Objektabstand von der Satellitenbodenspur. Der
radiale Versatz nimmt mit zunehmendem Abstand von der Satellitenbodenspur zu. Eine Vernachlässigung
dieses Effekts führt nicht nur zu einer fehlerhaften absoluten Lage jedes Objektpunktes, sondern aufgrund
der unterschiedlichen Aufnahmegeometrien auch zu einer überlagerten, scheinbaren Objektverschiebung
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bei der Bestimmung von Fließgeschwindigkeiten. Im Bereich Grönlands erfolgt die Orthorektifizierung
innerhalb der Landsat-Produktgenerierung mit dem gering aufgelösten GTOPO30-Geländemodell (L1T)
oder ohne Reduktion (L1G). Die folgenden Abschnitte zeigen die nachträgliche Orthorektifizierung der
Landsat-Standardprodukte unter Zuhilfenahme eines hochaufgelösten Geländemodells.
Prinzip
In allen Bildern wird im Rahmen der Orthorektifizierung für jeden Punkt der radiale Versatz im Objekt-
raum ∆L bzw. im Bildraum ∆p gesucht. Dazu wird nachfolgend zuerst das Orthorektifizierungsprinzip an
einer beliebigen Landsat-Aufnahme erläutert. Anschließend wird auf den Orthorektifizierungseffekt bei
der Betrachtung eines korrespondierenden Punktepaares mit seinen jeweiligen radialen Verschiebungen
∆pR, ∆pS im Referenz- bzw. Suchbild eingegangen.
Eine geometrische Veranschaulichung der Orthorektifizierung zeigt Abbildung 6.6a. Aufgrund der Aufnah-
megeometrie wird die Bildinformation am Punkt PG nicht an seine Orthogonalprojektion PE, sondern um
die Strecke ∆L am Punkt P′E versetzt abgebildet. Um die Größe des Versatzes zu berechnen, ist die Kenntnis
über den orthogonalen Abstand y⊥ zur Nadirbodenspur des Satelliten notwendig (siehe Abbildung 6.6b).
Die Nadirbodenspur bezeichnet die Projektion der Ephemeriden des Satelliten in das Bildsystem. Für Land-
sat 5 und Landsat 7 sind die einminütig vorliegenden Ephemeriden in einem inertialen, geozentrischen
Bezugssystem gegeben, die in ein erdfestes System transformiert werden. Nach der Projektion der zwei
benachbarten Ephemeriden an den Stützstellen OS und OE in das Bildsystem erhält man die genäherte
Nadirbodenspur durch lineare Interpolation (siehe Abbildung 6.6b). Die aus den Ephemeriden abgeleitete
Satellitenhöhe hS ist aus den zwei verwendeten Stützstellen linear interpoliert. Modellrechnungen haben
gezeigt, dass die Auswirkung des Interpolationsfehlers auf ∆p nur maximal 0,03 Pixel beträgt (USGS,
2006).
Liegen keine Ephemeridendaten vor, so liefert die Bestimmung der Mittellinie des Szenenumrisses eine
Approximation der Bodenspur und damit den Abstand y⊥. In diesem Fall beträgt die Abweichung der
abgeleiteten Satellitenbodenspur von der tatsächlichen Nadirrichtung des Scanspiegels selten mehr als
20 Pixel und ist im Rahmen der Orthorektifizierung vernachlässigbar.
Nach dem im IAS dargestellten Reduktionsschema erhält man die Objektstrecke L sowie deren Zentri-
winkel τ in Abhängigkeit von der geometrischen Auflösung ∆XY über (6.2) (ebd.). Weiter entspricht die
korrespondierende Blickrichtung des Sensors δ dem Vektor zwischen der Satellitenplattform S und PE und







(6.2) sin δ = RE sin τ⇑
⌉︂
R2E + (RE + hS)
2 − 2RE(RE + hS) cos τ (6.3)
Der Radius RE ist der geozentrische Abstand des Szenenmittelpunktes zumWGS84-Ellipsoid. Die zu PE
gehörige Bildinformation ist um die Winkeldifferenz ∆δ versetzt aufgenommen. In Abhängigkeit von der
ellipsoidischen Höhe hell des Objektpunktes kann sie nach (6.4) bestimmt werden. Liegt das gewählte
Geländemodell in orthometrischen Höhen vor, so müssen diese um die Geoidhöhe N reduziert werden.
tan ∆δ =
(RE + hS) sin δ(1 − (RE + hS)⇑RE)
(RE + hell)
⌉︂
1 − (RE + hS)2⇑R2E ⋅ sin
2 δ − (RE + hS) cos δ
(6.4)







































Abbildung 6.6: (a) Geometrische Darstellung der Orthorektifizierung. (b) Abgeleitete Nadirbodenspur (blau) aus
den StützpunktenOS undOE der Ephemeriden. Die gestrichene gelbe Linie zeigt das Umrisspolygon der abgebildeten
Landsat-7-Szene. (c) Verschiebungsvektor aus der Bildzuordnung vor (x0) und nach (yc) Orthorektifzierung. Die
schwarzen Vektorpfeile zeigen den reduzierten Versatz des jeweiligen Referenz- und Suchbildes (∆pR bzw. ∆pS).
Die Gleichung (6.5) beschreibt die Berechnung des Zenitwinkels z′′ in P′E zu S, der zur Ermittlung des




sin(δ + ∆δ), (6.5) ∆τ = z′′ − τ − (δ + ∆δ). (6.6)








Unter Anwendung dieser Vorschrift lässt sich für jede Szene ein flächenhaftes Reduktionsfeld erstellen,
das zum Resampling der Szene genutzt werden kann. Dies birgt aber den Nachteil, dass die ursprüngliche
Bildinformation durch Interpolationseffekte verändert wird. Alternativ dazu kann das Reduktionsfeld auch
numerisch an abgeleitete Produkte angebracht werden.
Reduktion des Geländeversatzes zwischen Bildpaaren
Bei der Zuordnung zweier Bildfenster wirkt nur die Vektordifferenz der beiden perspektiven Verschiebun-
gen ∆pR und ∆pS des Referenz- bzw. Suchbildes. Abbildung 6.6c illustriert diesen Zusammenhang. Der
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dadurch entstehende Versatz aufgrund der fehlenden oder nicht vollständigen Orthorektifizierung richtet
sich nach der Qualität des verwendeten Geländemodells und dem Unterschied in der Aufnahmegeometrie
sowie der Aufnahmeposition beider Szenen.Während Szenen einesWiederholorbits annähernd die gleiche
Aufnahmeposition besitzen und damit die Vektordifferenz in den meisten Gebieten im Subpixelbereich
liegt, kann dieser Wert bei Szenenkombinationen aus benachbarten Bodenspuren beträchtlich anwachsen.
Insbesondere in steilen Ausflusstälern können große Topografievariationen innerhalb einer Auflösungs-
zelle des Geländemodells auftreten, die zu Restverschiebungen von mehr als 10 Pixeln führen und das
abgeleitete Geschwindigkeitsfeld verfälschen.
In den orthorektifizierten Landsat-Standardprodukten (L1T) bestimmt imWesentlichen der Höhenfehler
des GTOPO30 die Größe der Vektordifferenz. Die Abbildungen 6.7a-c verdeutlichen dies am Beispiel des
Bartholin Bræ (Ost-Grönland). Das GTOPO30 mit rund 1 km Auflösung gibt das Relief nur unzureichend
wieder. ImVergleich dazu approximiert dasASTER-GDEM-V2 (sieheAbbildung 6.7c) dieGeländesituation
deutlich besser. Einenweiteren Einfluss auf dieOrthorektifizierung hat die durch Schmelzprozesse bedingte
Änderung der tatsächlichen Eisoberfläche zwischen den Aufnahmezeitpunkten des Szenenpaares. Jedoch
zeigt Heid (2011), dass dieser Einfluss bei den vorherrschenden Abschmelzraten vernachlässigbar ist.
Im Rahmen dieser Arbeit werden für alle Landsat-Szenen ASTER-GDEM-V2-Reduktionsmodelle mit
dem in Abschnitt 6.3.3 beschriebenen Orthorektifizierungsschema erstellt und entsprechend an alle Zuord-
nungsergebnisse angebracht. Die bereits orthorektifizierten Szenen (L1T-Produkte) werden zuvor um den
GTOPO30-Versatz reduziert. Alle L1G-Produkte können direkt mit dem verbesserten Reduktionsmodell
orthorektifiziert werden.
Die Abbildungen 6.7d-f zeigen die Ergebnisse der Bildzuordnung beispielhaft an einem Szenenpaar vom
7. Juli 2001 (Umlaufnummer 224) und 25. Juli 2001 (Umlaufnummer 226) für die Bereiche stationärer
Gebiete sowie deren Histogramme der Zuordnungskomponenten (x0, y0). Das Verschiebungsfeld des
nicht orthorektifizierten L1G-Produktes gibt in seinem Verlauf das Relief annähernd wieder und zeigt
in weiten Gebieten große Beträge der Vektordifferenz. Leicht verbessert beträgt die Standardabweichung
der Verschiebungskomponenten des L1T-Produktes noch 1,4 bis 2,9 Pixel. Eine deutliche Steigerung der
Orthorektifizierungsgenauigkeit gelingt durch die Verwendung des ASTER-GDEM-V2-Geländemodells.
Der Restfehler der Residuen liegt nach Reduktion im Subpixelbereich. Daneben variiert auch der mitt-
lere Verschiebungsbetrag der einzelnen Komponenten, der die relative Registrierung des Szenenpaares
beeinflusst.
6.3.4 Wahl und Genauigkeitspotenzial der Koregistrierungsmethode
Aus demMittelwert der Komponenten des orthorektifizierten Deformationsfeldes erhält man direkt die
Gesamtverschiebung (x0, y0), um welche die Suchszene gegenüber der Referenzszene korrigiert wird. Ent-
scheidend für die Güte der Koregistrierung ist, ob das Verschiebungsfeld zwischen den Szenen auf eisfreien
oder vergletscherten Gebieten basiert. In vergletscherten Gebieten verringert sich die Zuordnungsgenauig-
keit aufgrund der starken Tiefpassfilterung etwa um den Faktor zehn. Die Koregistrierungsgenauigkeit
liegt dann zwischen 1 und 5 Pixel. Verfügt das Szenenpaar über ausreichend eisfreie Gebiete, wird die
Koregistrierung nur in diesen Regionen durchgeführt. Als Auswahlkriterium dient die Anzahl guter Zu-
ordnungsergebnisse in den vordefinierten, stationären Regionen. Sind nach Ausreißerfilterung mehr als
2% der Ausgangswerte vorhanden, so findet das erstellte Verschiebungsfeld in den eisfreien Gebieten
Anwendung (siehe Abschnitt 6.3.2). In diesem Fall hängt die Genauigkeit maßgeblich von der Orthorek-
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Abbildung 6.7: Reduktion des relativen radialen Geländeversatzes der Landsat-Standardprodukte. (a) Landsat-7-
Bildausschnitt des Untersuchungsgebietes am 7. Juli 2001 im Bereich des Bartholin Bræ. (b) GTOPO30 mit 1 km
Auflösung. (c)ASTER-GDEM-V2mit rund 150mAuflösung. (d)Verschiebungsbeträge der Felsgebiete zwischen zwei
Landsat-Aufnahmen am 7. Juli 2001 und 25. Juli 2001 ohne Orthorektifizierung (L1G-Produkt). (e) Verschiebungsbe-
träge nach Orthorektifizierung mit GTOPO30 (L1T-Produkt). (f) Verschiebungsbeträge nach Orthorektifizierung
mit ASTER-GDEM-V2. Unter (d-f): Histogramme der Verschiebungen und deren Standardabweichungen des Mit-
telwertes.
tifizierung ab. Konnte ein Deformationsfeld weder in eisfreien noch in vergletscherten Gebieten erstellt
werden, umfasst die Koregistrierung ausschließlich die Grobzuordnung.
Eine Abschätzung der Koregistrierungsgenauigkeit erfolgt über die Streuung der Zuordnungsergebnisse
(σx0 , σy0) um ihren Mittelwert (x0, y0), die zuvor um grobe Ausreißer (3σ) bereinigt wurden. Die besten
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Koregistrierungsergebnisse erreichen in der Regel wolkenfreie Szenenpaare eines Wiederholorbits, die





y0<0,2 Pixel) koregistriert werden. Werden die genannten Kriterien nur
teilweise erfüllt, können Zuordnungsfehler von mehreren Pixeln auftreten. Insgesamt ist die Fehlerabschät-
zung als zu pessimistisch einzustufen, da eine große Anzahl von Ausreißern die Filterschranke anhebt und
zu einer größeren Standardabweichung führt. Dieser Effekt kann durch einen robusten Schätzer begrenzt
werden, der im entwickelten Programmpaket noch nicht implementiert wurde.
6.3.5 Georeferenzierung
Um Zeitreihenanalysen der einzelnen Geschwindigkeitsfelder durchzuführen, ist es notwendig, dass alle
Szenenpaare die gleiche absolute Referenzierung besitzen. Im Gegensatz zu den L1T-Produkten, die eine
Georeferenzierungsgenauigkeit zwischen 50 und 100m besitzen, weisen die ohne Passpunktinformationen
generierten L1G-Produkte Lageabweichungen von bis zu 10 km auf (van Wie und Stein, 1976; Lee u. a.,
2004).
Um eine einheitliche Georeferenzierung aller Szenenpaare zu gewährleisten, erfolgt eine Bildzuordnung
der Referenzszene auf eine für jede Region festgelegte Basisszene (siehe Abschnitt 6.1.1). Abbildung 6.8a
gibt einen schematischen Überblick. Im Allgemeinen sollte diese Basisszene eine bessere Lagegenauigkeit
als die Standard-Landsatprodukte aufweisen. Da im Bereich Grönlands keine flächenhaften Georeferen-
zierungsinformationen der geforderten Qualität frei zugänglich sind, findet die Bildzuordnung anhand
einer annähernd wolkenfreien Landsat-7-Aufnahme im Zeitraum 1999–2003 statt, die mit Passpunktin-
formationen im Rahmen der L1T-Produktgenerierung georeferenziert wurde (siehe Abbildung 6.8b). Aus
den Ergebnissen der Bildzuordnung können für jedes Szenenpaar zwei Translationsparameter (xG0 , yG0 ) ge-
schätzt werden. Es wird kein Resampling des Szenenpaares vorgenommen. Stattdessen kann die Korrektur
an alle abgeleiteten Produkte anhand des bestimmten Parametersatzes nachträglich angebracht werden.
Ältere Satellitenaufnahmen (Landsat 1, Landsat 2 und Landsat 3) mit Lageabweichungen von mehreren
Kilometern werden dagegen über einen Bildpyramidenansatz georeferenziert und auf das System der
Basisszene interpoliert.
Eine höhere absolute Genauigkeit liefert die Zuordnung der Basisszene auf andere Satellitendaten mit einer
besseren Georeferenzierungsgenauigkeit. Beispielsweise eignen sich dazu georeferenzierte TerraSAR-X-
Daten, die eine Lagegenauigkeit von rund 0,5m besitzen (Eldhuset und Weydahl, 2011).
6.4 Bestimmung von Fließgeschwindigkeitsfeldern
6.4.1 Auswahl und Parametrisierung der Zuordnungsverfahren
Die Bestimmung von Fließgeschwindigkeiten in optischen Landsat-Bildern stellt spezielle Anforderungen
an das zu verwendende flächenhafte Zuordnungsverfahren und dessen Parametrisierung. Neben der
Wahl des Verfahrens steuern imWesentlichen die Größe des genutzten Bildfensters, die Bestimmung des
Suchbereiches und das verwendete Filterverfahren die Qualität der abgeleiteten Fließgeschwindigkeiten.
Diese Aspekte werden im Folgenden diskutiert. Die Entwicklung einer optimalen Zuordnungsstrategie ist
nicht Gegenstand dieser Arbeit. Strategien hin zu einem optimalen Zuordnungsverfahren zur Ableitung
von Fließgeschwindigkeiten gibt Abschnitt 6.4.5.





































Abbildung 6.8: (a)Georeferenzierung der Landsat-Szenenpaare (blau:MSS, TM; grün: ETM+) bzgl. einer Basisszene
(rot). (b)Mit Passpunkten georeferenzierte Landsat-7-Szene vom 23. Juni 2001 im Bereich des Nioghalvfjerdsbræ.
Pfeile zeigen die Residuen der Passpunkte zu den korrespondierenden Bildpunkten nach der Georeferenzierung, die
im Rahmen der L1T-Produktgenerierung bestimmt wurden.
Wahl des Zuordnungsverfahrens
Ein Großteil der zu bestimmenden Geschwindigkeitsfelder basiert auf der Grundlage von Landsat-7-
Szenen ohne SLC. Der in diesen Szenen in einem regelmäßigen Streifenmuster auftretende Datenausfall
schränkt die Nutzung der Standardverfahren stark ein. In der Regel ist eine Anpassung des genutzten
Zuordnungsverfahrens erforderlich, die im Abschnitt 5.1 beschrieben wurde.
Weiterhin sollte das gewählte Verfahren invariant gegenüber linearen radiometrischen Bildänderungen
sein, um eine zuverlässige Bestimmung von Verschiebungsvektoren in Bildpaaren mit einer unterschied-
lichen Beleuchtungssituation zu gewährleisten. Außerdem ist es wünschenswert, dass Verschiebungen
im Subpixelbereich und Objektdeformationen zwischen zwei Aufnahmen berücksichtigt werden können.
Allerdings existiert derzeit kein Zuordnungsverfahren, das all diese Anforderungen erfüllt.
In dieser Arbeit wurde ein zweistufiges Verfahren aus NCC und nachgeschaltetem LSM gewählt, das
einen Kompromiss zwischen optimaler Informationsextraktion, Robustheit und Implementationsaufwand
darstellt. Darüber hinaus lassen sich beide Verfahren für die Nutzung von Daten mit SLC-Ausfall adap-
tieren. Im ersten Schritt der Grobzuordnung werden ganzzahlige Verschiebungswerte ermittelt, die als
Näherungswerte imnachfolgenden LSMdienen. Neben der subpixelgenauen Bestimmung der Translations-
komponenten lassen sich imRahmen des LSMkomplexere geometrische Zusammenhänge berücksichtigen
(siehe dazu Abschnitt 5.3). Eine sinnvolle Erweiterung des geometrischen Modells stellt die Parametrisie-
rung einer Starrkörperrotation dar, welche die zwischen den Aufnahmen erfolgte Richtungsänderung der
Gletschertextur entlang der Fließlinie einbezieht. Um eine mögliche Extension und Kompression der Spal-
tentextur sowie die durch Scherung bedingte Eisdeformation zu berücksichtigen, wurde das geometrische
Modell auf eine Affintransformation erweitert.
In Bereichen mit besonders großen Objektdeformationen scheitert oftmals die Grobzuordnung mit dem
NCC. Diese kann iterativ verbessert werden. Dazu werden die im ersten Iterationsschritt generierten
Zuordnungsergebnisse gefiltert, anschließend für die Rotations- und Translationskomponenten flächenhaft
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interpoliert und nachfolgend einem weiteren LSM-Schritt zugeführt. Diese Schritte werden so lange
durchgeführt, bis die Filterung der Ergebnisse keine Verbesserung zum vorherigen Iterationsschritt mehr
erzeugt. Aufgrundder hohenBerechnungszeit wurde diesesVerfahren bisher nur versuchsweise anwenigen
Szenenpaaren durchgeführt.
Näherungswertbestimmung bei der Grobzuordnung
Standardmäßig findet die Suche des korrespondierenden Bildfensters beim NCC-Verfahren in einem qua-
dratischen Raster der Größe sxy × sxy um das gewählte Zentralpixel statt (siehe Abschnitt 5.1). Die Größe
des Suchbereiches sxy richtet sich nach der erwarteten Maximalverschiebung vmax ⋅ ∆t⇑∆XY . Eine hohe
Fließgeschwindigkeit vmax und ein großer Zeitabstand ∆t führen nicht nur zu einer erhöhten Berechnungs-
dauer der Komplexität𝒪(s2xy), sondern erhöhen außerdem die Wahrscheinlichkeit einer Fehlzuordnung,
die durch weitere Nebenmaxima in der Korrelationsmatrix entstehen kann (Heid, 2011).
Mit Hilfe von Vorinformationen über das Fließregime des Gletschers kann der Suchbereich reduziert wer-
den. Für alle Bereiche, in denen A-priori-Geschwindigkeitsinformationen zur Verfügung stehen, werden
Verschiebungsfelder bestimmt, mit denen für jedes Bildfenster eine Näherungsposition im Suchbild be-
rechnet wird. Als A-priori-Information vapriori dienen die Geschwindigkeitsfelder von Joughin u. a. (2010b)
aus dem Jahre 2000/2001 und 2006/2007 (siehe Abschnitt 4.3). Ein Skalierungsfaktor ρS sowie eine Min-
destsuchbreite S0 berücksichtigen dabei die auftretende Differenz zur gesuchten Geschwindigkeit. Der




(S0 + vapriori ⋅ ρS) . (6.8)
Alle bisher bekannten kurz- und langskaligen Geschwindigkeitsvariationen bzgl. der A-priori-Information
vapriori können mit ρS = 0,8 und einem Mindestsuchbereich S0 von rund 20 Pixeln abgedeckt werden.
Stehen keine A-priori-Informationen zur Verfügung, wird der Suchbereich auf die eingangs beschriebene
Maximalverschiebung festgesetzt.
Auflösung des Geschwindigkeitsfeldes und Anpassung der Fenstergröße
Die geometrische Auflösung des resultierenden Geschwindigkeitsfeldes legt der Rasterabstand SV zwi-
schen den Zuordnungspositionen fest. Bedingt durch die Größe des quadratischen Bildfensters können die
bestimmten Zuordnungsergebnisse miteinander korreliert sein, wenn benachbarte Bildfenster die annä-
hernd gleiche Bildinformation nutzen. Ein Überlappungsbereich der Bildfenster von 50% bildet hier einen
Kompromiss zwischen hoher geometrischer Auflösung und möglichst geringer Korrelation. In diesem Fall
ist die geometrische Auflösung im Bild über die Beziehung SV = txy⇑2 definiert.
Ferner richtet sich die optimale Größe txy nach dem verwendeten Zuordnungsverfahren, der Aufnahme-
charakteristik des Sensors und der vorherrschenden Bildtextur. Grundsätzlich sollte txy so gewählt werden,
dass genügend Intensitätsvariationen im Bildfenster eine eindeutige Zuordnung gewährleisten und die
Bilddeformationen zwischen den Aufnahmen minimal ist (Barnard und Fischler, 1987). Aufgrund der
oft großen räumlichen Variabilität der Bildtextur kann dies nur über eine lokale Größenanpassung des
Bildfensters realisiert werden (Kanade und Okutomi, 1994). Eine gute Zusammenfassung lokaler, adaptiver
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Abbildung 6.9: Einfluss der Größe des Bildfensters auf das Zuordnungsergebnis am Beispiel eines Landsat-7-
Szenenpaares vom 17. und 1.Mai 2008 im Bereich des Danell-Fjords (Südost-Grönland) für verschiedene Fenster-
größen: (a) 11×11 Pixel (165×165m), (b) 21×21 Pixel (315×315m) und (c) 41×41 Pixel (615×615m). Die grauen Streifen
markieren die vom SLC-Ausfall betroffenen Gebiete ohne Bildinformationen. Weitere Erläuterungen im Text.
Verfahren sowie einen Algorithmus mit Fokus auf Anwendungen in Gletschergebieten geben Debella-Gilo
und Kääb (2012a). Allerdings wurde hier auf die Nutzung adaptiver Verfahren verzichtet, da dies mit einer
enormen Steigerung des Rechenaufwands einhergeht (ebd.) und unter der gegebenenHardwareausstattung
für die massenhafte Szenenverarbeitung ungeeignet ist. Vor diesem Hintergrund wird für jedes Arbeits-
gebiet eine konstante Größe des Bildfensters definiert. Die Größe richtet sich nach der Gletschertextur
und dem Einfluss der Datenlücken für Szenen ohne SLC. Abbildung 6.9 verdeutlicht dies am Beispiel
des Geschwindigkeitsfeldes eines Ausflussgletschers im Danell-Fjord (Südost-Grönland). Kleine Werte
für txy resultieren in einer guten Detailauflösung des Fließregimes, erzeugen aber großflächige Daten-
lücken im Geschwindigkeitsfeld. Im Gegensatz dazu führt die Zuordnung mit großen Bildfenstern zu einer
schlechten geometrischenAuflösung und neigt aufgrundmöglicherObjektdeformationmit zunehmendem
Zeitabstand zwischen den Aufnahmen zu erhöhten Fehlzuordnungen.
Die Größe des Bildfensters txy richtet sich nach den dominierenden Textureigenschaften und den ge-
bietsspezifischen Gegebenheiten. Die gewählten Werte repräsentieren dann einen empirisch bestimmten
Mittelwert über das gesamte Arbeitsgebiet mit dem Ziel, die Anzahl der Fehlzuordnungen zu minimieren.
Die Einteilung der vier Klassen geschieht nach folgenden Kriterien:
▷ (A) txy = 51 Pixel; Auflösung = 375m. Landsat-7-Szenen (∆XY = 15m) im Bereich Nord-Grönland,
dessen Ausflussgletscher überwiegend durch niedrige Fließgeschwindigkeiten (<5m/Tag), breiten
Ausflusstäler und homogene Textur geprägt sind.
▷ (B) txy = 31/41 Pixel; Auflösung = 300m. Landsat-7-Szenen (∆XY = 15m) im Bereich schnell fließen-
der Ausflussgletscher (≥5m/Tag) mit breiten Ausflusstälern und kontrastreichen Gletschertexturen.
▷ (C) txy = 21 Pixel; Auflösung = 150m. Landsat-7-Szenen (∆XY = 15m) in Gebieten von Ausflussglet-
schern, deren Eismassen durch schmale Täler kanalisiert werden.
▷ (D) txy = 21 Pixel; Auflösung = 300m (∆XY = 30m) bzw. 600m (∆XY = 60m). Alle übrigen
Landsat-Szenen ohne panchromatischen Kanal.
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6.4.2 Korrektion des Streifenmusters
Mit dem SLC-Ausfall auf Landsat 7 im Jahre 2003 ist die Rektifizierung aufeinanderfolgender Scanstreifen
nicht immer exakt möglich und das kann dazu führen, dass Vorwärts- und Rückwärtsscan gegeneinan-
der um einen kleinen Betrag verschoben sein können. Da der Verschiebungsbetrag nicht mehr aus der
originalen Bildinformation rekonstruiert werden kann, ist eine Korrektur dieses Effektes nur anhand der
flächenhaften Zuordnungsergebnisse möglich. In diesen Ergebnissen ist ausschließlich die überlagerte
Verschiebung beider Szenen sichtbar. Beispielhaft zeigt dies Abbildung 6.10a. Dem Geschwindigkeitsfeld
im Bereich des A.-P.-Bernstorffs-Gletschers (Ost-Grönland) ist ein regelmäßiges Streifenmuster überlagert,
das eine Amplitude von etwa 0,5m/Tag aufweist und senkrecht zur Flugrichtung verläuft. Das gegenüber
der horizontalen Bildrichtung umdenWinkel γf verkippte Streifenmuster besitzt eineWellenlänge von etwa
900m und entspricht damit ungefähr der doppelten Scanstreifenbreite von 480m (siehe Abschnitt 3.2.1).
Mit Hilfe eines iterativ arbeitenden Korrektionsverfahrens kann der Einfluss der Scanstreifenverschiebung
auf die Fließgeschwindigkeit verringert werden. Ein regelmäßiges Streifenmuster lässt sich zuverlässig in
seinem Energiedichtespektrum P detektieren, das mittels DFT aus dem Geschwindigkeitsfeld v bestimmt
wird:
P(k, l) = ⋃︀ℱ {v(x , y)}⋃︀2. (6.9)
Die Größen k und l stellen dabei die Frequenzen bzgl. der x- und y-Achse des Bildes dar. Zur besseren Inter-
pretation können die Frequenzen von der kartesischen in eine polare Form mit Amplitude ⋃︀ f ⋃︀ = ⋃︀
⌋︂
k2 + l2⋃︀
und Richtung γf = arctan l⇑k überführt werden. Abbildung 6.10b zeigt eine farbcodierte Darstellung des
Energiedichtespektrums, in der helle Bereiche Frequenzpaare mit großer Amplitude aufzeigen. Um eine
zuverlässige Bestimmung der Streifenfrequenz (ks, ls) zu gewährleisten, wird der Suchbereich in P einge-
grenzt. Zum einen variiert die Richtung des Streifenmusters aufgrund der Aufnahmen in stets absteigenden
Bahnbögen und der gewählten Kartenprojektion nur zwischen γmin ≈ 5° und γmax ≈ 70°. Zum anderen ist
die Frequenz auf einen engen Bandbereich (︀ fmax, fmin⌋︀ um die Streifenfrequenz fstr im Bild beschränkt.
Die Separierung einer bestimmten Frequenz (k j , l j) erfolgt mit einem Butterworth-Bandpassfilter und
besitzt nach Gonzalez und Woods (2008) folgende Filtervorschrift:



































Die Größen D j und D− j bezeichnen den euklidischen Abstand zwischen (k j , l j) und einer beliebigen
Frequenz (k, l). Im Abstand D0 von fz besitzt der quadrierte Amplitudengang unabhängig von der Filter-
ordnung n den Wert 1/2 (Oppenheim und Schafer, 2004). Für die durchgeführte Filterung wird n = 2 und
D0 = 0,05 gesetzt.
Das bandpassgefilterte Geschwindigkeitsfeld zeigt Abbildung 6.10c. In diesem ist nicht nur der durch
den Aufnahmedefekt auftretende Streifeneffekt enthalten, sondern auch nicht gefilterte Ausreißer der
Zuordnung sowie hochfrequente Anteile des räumlichen Fließgeschwindigkeitsfeldes. Insbesondere im
Frontbereich des Gletschers treten Anteile des Geschwindigkeitsfeldes in diesem Frequenzband auf. Eine
Bandpassfilterung würde so zu einer Auslöschung realer Geschwindigkeitsanteile führen. Ein geeigneterer
Ansatz ist die Bestimmung eines räumlichen Streifenmusters mit konstanter Frequenz und Amplitude. In
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Abbildung 6.10: Korrektion des Streifenmusters am Beispiel des Fließgeschwindigkeitsfeldes des Landsat-7-
Szenenpaares vom 15. und 30.Mai 2010 im Bereich des A.-P.-Bernstorffs-Gletschers (Ost-Grönland). (a) Unkor-
rigiertes Geschwindigkeitsfeld mit überlagertem Streifenmuster. (b) Das Energiedichtesprektrum des Geschwindig-
keitsfeldes zeigt deutlich die hohe Streifenfrequenz fstr in Richtung γf. Der mit den gestrichenen Linien abgegrenzte
Bereich kennzeichnet den bei Landsat-Aufnahmen auftretenden Frequenzbereich des Streifenmusters. (c) Bandpass-
gefiltertes Geschwindigkeitsfeld, welches größtenteils das Streifenmuster beinhaltet. (d) Um die Streifenfrequenz
korrigiertes Geschwindigkeitsfeld. Weitere Erläuterungen im Text.
einem ersten Schritt wird entlang jeder Scanzeile der Median bestimmt, der eine robuste Schätzung des
Verschiebungsbetrages wiedergibt und den Einfluss von Ausreißern sowie des hochfrequenten Anteils im
Geschwindigkeitsfeld reduziert. Anhand der Datenreihe der Medianwerte erfolgt danach die Schätzung
von Amplitude, Phase und Frequenz einer Sinusfunktion, aus der ein räumliches Streifenmuster generiert
und als Korrektur an das Geschwindigkeitsfeld angebracht wird (Abbildung 6.10d). In weiteren Iterationen
werden benachbarte Frequenzanteile mit leicht unterschiedlicher Richtung und Amplitude reduziert, die
aufgrund der Überlagerung der Szenen entstehen können.
Das Reduktionsschema findet für alle erstellten Geschwindigkeitsfelder Anwendung, in denen das SNR

































Abbildung 6.11: Räumliche und zeitliche Referenzierung der Fließgeschwindigkeit. Der bestimmte Verschiebungs-
betrag s (grün) unterscheidet sich sowohl im horizontalen (a) als auch im vertikalen Schnitt (b) von der realen
Pfadlänge s eines Eispartikels (blau). (c)Bei kurzenVerschiebungsbeträgen entspricht die abgeleitete Geschwindigkeit
⋃︀v⋃︀ ungefähr demMittel der Geschwindigkeiten v(tS) und v(tM) im betrachteten Zeitintervall ∆t.
der Streifenfrequenz im Energiedichtespektrum größer als zehn ist. Erwartungsgemäß betrifft dies nur Sze-
nenpaare mit mindestens einer Landsat-7-Szene. Die geschätzten Amplitudenfaktoren der Sinusfunktion
nehmen dabei im Laufe der Jahre zu. Bewegten sich die geschätzten Amplituden infolge des SLC-Ausfalls
im Jahre 2003 noch im Bereich von unter 0,1 Pixel, nehmen sie in den darauffolgenden Jahren deutlich zu.
Im Jahre 2012 erreicht der Amplitudenfaktor in einigen Geschwindigkeitsfeldern Werte von über 0,5 Pixel.
Eine mögliche Ursache dafür könnte die Alterung des Sensors mit seinen größtenteils mechanischen
Komponenten sein.
6.4.3 Referenzierung und Filterung von Fließgeschwindigkeitsfeldern
Die mit Hilfe von Zuordnungsverfahren abgeleiteten Verschiebungsvektoren werden über die Zeitba-
sis der Satellitenbilder in einen Fließgeschwindigkeitswert umgewandelt und müssen sowohl räumlich
als auch zeitlich referenziert werden. Diese nur unter bestimmten Annahmen mögliche Umwandlung
ist Gegenstand des ersten Unterabschnittes. Die im zweiten Unterabschnitt beschriebene automatische
Ausreißerfilterung spielt hierbei neben der Bestimmung der Fließgeschwindigkeit eine zentrale Rolle.
Räumliche und zeitliche Referenzierung von Fließgeschwindigkeiten
Die reale Bewegung eines oberflächigen Eispartikels kann durch seine dreidimensionale Fließtrajektorie
k(t) beschrieben werden. In einem Zeitintervall ∆t legt das Eispartikel nach (6.11) denWeg s zurück. Eine
exakte Messung von s ist ohne weitere Informationen in Satellitenbildern nicht möglich und wird deshalb
durch den euklidischen Abstand s aus den Komponenten des Verschiebungsbetrages x0 und y0 approxi-
miert, der demAbstand der Zentralpositionen P0 und P1 zwischen demReferenz- und dem Suchbildfenster


















Die Fließrichtung Av ergibt sich gemäß





Die Nutzung des euklidischen Abstandes hat eine Reihe von Auswirkungen auf die abgeleitete Fließge-
schwindigkeit. Abbildung 6.11 stellt die wesentlichen Einflüsse zusammen. Neben der horizontalen Lageab-
weichung (siehe Abbildung 6.11a) führt auch die Orthogonalprojektion des vertikalen Bewegungsverlaufes
(siehe Abbildung 6.11b) zu einer verkürzten Stecke s. Da stets s ≤ s gilt, ist die bestimmte Geschwindigkeit
⋃︀v⋃︀ kleiner als die reale Geschwindigkeit. Für kleine Zeitintervalle ∆t entspricht die Fließgeschwindigkeit
in guter Näherung dem Mittelwert des Geschwindigkeitsverlaufes entlang s. Als zeitliche Referenz der
Geschwindigkeit wird tR gewählt, die sich aus der Beziehung (6.1) ergibt. Hingegen erfolgt die räumliche
Referenzierung der abgeleiteten Geschwindigkeit an der Position P0. Somit ist weiterhin ein äquidistantes
Geschwindigkeitsgitter gewährleistet.
Diemit den genanntenAnnahmenbestimmtenGeschwindigkeiten stimmennur bei geradlinigem sowie ho-
rizontalem Bewegungsverlauf mit der realen Oberflächengeschwindigkeit überein. Für die oftmals kurzen
Verschiebungsstrecken s sind die getroffenen Annahmen jedoch ohne wesentliche Beeinflussung der Er-
gebnisse ausreichend. In Gebieten großer Oberflächenneigungen kann der Verschiebungsbetrag mit Hilfe
eines Geländemodells korrigiert werden. Die näherungsweise oberflächenparallele Strecke ŝ =
⌈︂
s2 + ∆h2
ersetzt in diesem Fall die einfache Horizontalstrecke s.
Filterung der Fließgeschwindigkeitsfelder
Die flächenhaft bestimmten Zuordnungsergebnisse sind selten frei von Ausreißern. Um eine Analyse und
Interpretation der abgeleiteten Fließgeschwindigkeitsfelder zu erleichtern, ist eine vorherige und nach
Möglichkeit automatische Filterung unerlässlich. Abschnitt 5.4 gibt einen Überblick über die gängigen
Verfahren zur Filterung von Zuordnungsergebnissen. Bisher gibt es kein optimales Filterverfahren, das
eine vollständige Ausreißereliminierung ermöglicht (Heid, 2011). Bei der Auswertung einer großen Anzahl
von automatisch erstellen Zuordnungsergebnissen schlägt Heid (2011) vor, die Wahl der Filtermethode
und der Filterparameter zugunsten einer Minimierung der Fehler 2. Art vorzunehmen und dabei eine
geringe Erhöhung von Fehlern der 1. Art zu akzeptieren.
Eine gute Minimierung beider Fehlerarten realisiert dabei der adaptive, rekursive Gradientenfilter, der
im Rahmen dieser Arbeit für die Filterung von Fließgeschwindigkeitsfeldern entwickelt wurde. Dieser
nutzt A-priori-Geschwindigkeitsinformationen und bestimmt daraus Deformationsgeschwindigkeiten,
die anschließend als Filterkriterium verwendet werden. Eine rekursive Implementierung des Algorithmus
segmentiert so homogene Fließbereiche. Abschnitt 5.4.3 gibt eine detaillierte Beschreibung des Filterver-
fahrens.
Im Anschluss an den Filterschritt können nicht eliminierte Ausreißer anhand der abgeleiteten Geschwin-
digkeitsfelder detektiert werden. An einer festen Position liefert hier die Ausreißersuche in der Zeitreihe
der extrahierten Fließgeschwindigkeiten eine Möglichkeit, Zuordnungsfehler zu detektieren.
6.4.4 Bestimmung von Deformationseigenschaften
Neben der Fließgeschwindigkeit lassen sich aus den Zuordnungsergebnissen wichtige fließdynamische
Eigenschaften ableiten. Dazu zählen im Besonderen die Komponenten der oberflächigen Deformations-
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geschwindigkeit (strain rate), die u. a. Aufschluss über die Kräfteverteilung im gesamten Gletscherkörper
geben (van der Veen, 1999). Der Tensor der Deformationsgeschwindigkeit ist nach Cuffey und Paterson
(2010) über die partiellen Ableitungen des Geschwindigkeitsvektors v = (︀vx, vy, vz⌋︀ definiert (6.14). Die
einzelnen Komponenten erhält man durch paarweises Ersetzen der Indizes j, k mit den Koordinaten-
richtungen (x , y, z). Da für Gletschereis näherungsweise die Inkompressibilitätsbedingung (6.15) gilt, ist











}︀ (6.14) ε̇xx + ε̇yy + ε̇zz = 0 (6.15)
Diese Darstellung der Deformationsgeschwindigkeit ist nur schwer interpretierbar, da sich die Kompo-
nenten auf die Koordinatenrichtungen beziehen und selten mit der Fließrichtung des Gletschers überein-
stimmen. Eine Transformation der Deformationskomponenten in Richtung der Fließrichtung Av (Young
und Budynas, 2002) liefert die longitudinale Komponente ε̇L und die transversale Komponente ε̇T der
Deformationsgeschwindigkeit, die Auskunft über die Extension bzw. Kompression des Gletschereises
geben (6.16–6.18). Auch lassen sich mit diesen Parametern Rückschlüsse auf die Spaltenstrukturen und
deren Orientierung ziehen (Harper u. a., 1998; Herzfeld u. a., 2004). Schließlich nutzt man die Deformati-
onseigenschaften, um die Spannungsverteilung im Gletscherkörper zu bestimmen. Den physikalischen
Zusammenhang beider Größen beschreibt das Fließgesetz von Glen (1955). Eine Einführung dazu geben
Cuffey und Paterson (2010) und die dort zitierte weiterführende Literatur.
ε̇L = ε̇xx cos2 Av + ε̇yy sin2 Av + 2γ̇xy sinAv cosAv (6.16)











Eine Aussage über die Geschwindigkeit der Scherdeformation γ̇TL, die z. B. durch Reibung des Eises am
Gletscherrand und am Gletscherbett hervorgerufen werden kann, liefert (6.19). Neben der Deformation
von Gletschereis kann auch eine einfache Starrkörperrotation stattfinden. Die Rotationsgeschwindigkeit
ω̇xy ergibt sich über die in (6.20) dargelegten Beziehung.











Die Deformationsgeschwindigkeiten ε̇xx , ε̇yy können direkt aus den Gradienten des flächenhaft bestimm-
ten Geschwindigkeitsfeldes errechnet werden. Der vorgestellte Formelapparat gilt für die Betrachtung
infinitesimaler Deformation und besitzt Gültigkeit bei kleinen Rotations- und Scherwinkeln. Der Über-
gang zu finiter Deformation ist in Nixdorf (1991) formuliert.
Abbildung 6.12 zeigt die abgeleiteten Deformationsgeschwindigkeiten eines Geschwindigkeitsfeldes am
Beispiel des Rink-Gletschers (West-Grönland). Alternativ dazu können diese auch aus den im Rahmen
des LSM bestimmten affinen Transformationsparametern (A, B,C ,D) abgeleitet werden (Whillans und
Tseng, 1995; Debella-Gilo und Kääb, 2012b).
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Abbildung 6.12: Abgeleitete Deformationsgeschwindigkeiten am Beispiel des Rink-Gletschers. (a) Gefiltertes Ge-
schwindigkeitsfeld im Frontbereich des Rink-Gletschers (West-Grönland), das aus zwei Landsat-7-Szenen vom 16.
und 23. August 2002 bestimmt wurde. Aus diesem Fließfeld kann sowohl die Schergeschwindigkeit γ̇TL (b) als auch
die longitudinale (c) und transversale (d) Deformationsgeschwindigkeit abgeleitet werden.
6.4.5 Strategien für die Entwicklung eines optimalen Zuordnungsverfahrens
Die zentrale Herausforderung bei der Parametrisierung des Zuordnungsverfahrens liegt in einer optimalen
Wahl der Fenstergröße sowie in der bestmöglichen funktionalen Beschreibung der zu erwartenden Verän-
derung beider Bildfenster (Kanade und Okutomi, 1994). Ein mögliches Optimierungskriterium bildet die
Maximierung des SNR zwischen Bildsignal und -rauschen bei gleichzeitiger Anpassung des geometrischen
Modells bezüglich der Objekt- bzw. Bilddeformation (Grün, 1985; Debella-Gilo und Kääb, 2012a). Aller-
dings erfolgt die Auswahl des funktionalen Modells beim Ansatz von Grün (1985) ausschließlich anhand
statistischer Tests der zugrunde liegenden Grauwertverteilung.
Eine mögliche Verbesserung der existierenden Algorithmen könnte erzielt werden, wenn das geome-
trische Modell an die real zu erwartenden Deformationen angepasst wird. Für den speziellen Fall der
Fließgeschwindigkeitsbestimmung bedeutet dies die Berücksichtigung glaziodynamischer und geomor-
phologischer Eigenschaften bei der Parametrisierung des Zuordnungsverfahrens, welche die Bilddeforma-
tion maßgeblich bestimmen. Unter der Annahme einer perfekten Rektifizierung kann das geometrische
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Modell ausschließlich anhand der Fließbewegungen an der Oberfläche beschrieben werden. Die dazu
notwendigen Informationen können näherungsweise aus Deformationsfeldern gewonnen werden, die
aus bereits existierenden oder mit einfachen Zuordnungsverfahren abgeleiteten Geschwindigkeitsfeldern
bestimmt werden. Für jeden Bildpunkt lassen sich aus diesen Daten beispielsweise Informationen über
die Starrkörperrotation und Extensions- bzw. Dilatationsparameter des Spaltenmusters bestimmen. Aus
diesen flächendeckend vorliegenden Informationen können Regionen mit annähernd gleichen Deforma-
tionseigenschaften separiert werden, in denen ein gemeinsames geometrisches Modell verwendet wird.
Unter Berücksichtigung kontrastmaximierender Aspekte (wie derer in Debella-Gilo und Kääb (2012a))
kann ein optimales Bildfenster für diesen Zuordnungsschritt gefunden werden. Damit verbunden ist ein
Wechsel von einem quadratischen Bildfenster hin zu einer beliebigen Polygonform. Als Referenzpunkt
der Zuordnung wird statt des Mittelpunktes des Bildfensters der Polygonschwerpunkt gewählt. Eine sol-
che Polygonform ist in den häufig genutzten Verfahren wie dem NCC oder dem LSM leicht integrierbar.
Zusätzlich sollte eine räumlich streng getrennte Zuordnung von Gebieten stark unterschiedlicher Defor-
mationseigenschaften erfolgen, wie sie typischerweise beim Übergang vom Fließbereich auf das Festland
auftritt. Diese in der Regel zeitinvarianten Gebietsgrenzen können mit Hilfe von Klassifikationsmethoden
für jede Region einmalig gefunden und definiert werden.
6.5 Fehlerbudget der abgeleiten Fließgeschwindigkeiten
Die Bewertung der Genauigkeit eines Geschwindigkeitsfeldes erfolgt für jeden bestimmten Fließgeschwin-
digkeitsvektor separat. Das Genauigkeitsmaß jedes Vektors setzt sich aus der absoluten Lagegenauigkeit des
bestimmten Fließgeschwindigkeitsvektors, der Genauigkeit des Betrages des Fließgeschwindigkeitsvektors
sowie der Genauigkeit der Fließrichtung zusammen.
Die absoluten Lagegenauigkeit des Fließgeschwindigkeitsvektors richtet sich nach der Genauigkeit der
Georeferenzierung des gesamten Geschwindigkeitsfeldes und variiert szenenabhängig zwischen <10m
und 50m. Maßgeblich für die untere Fehlerschranke sind die Lagegenauigkeit der Basisszene sowie eine
gute Koregistrierungsgenauigkeit zwischen der Basis- und der Referenzszene (siehe Abschnitt 6.3.4).
Die Genauigkeit des Betrages der Fließgeschwindigkeit ist abhängig von dem Fehler des Verschiebungs-





(mit den Fehlkomponenten der Verschiebung σx0 bzw. σy0), dem
Abstand zwischen den Aufnahmezeitpunkten des Referenz- und Suchbildes (∆t) sowie der Bodenauflö-
sung des Satellitenbildes (∆XY). Generell nimmt die Genauigkeit der Fließgeschwindigkeit σv mit ver-
größerter Zeitbasis ∆t sowie einer höheren Bodenauflösung zu. Die Gleichung (6.21) beschreibt diesen
Zusammenhang. In leicht modifizierter Form nach Heid (2011) kann σs in vier voneinander unabhängi-
ge Fehlerkomponenten zerlegt werden (6.22). Dabei bezeichnet σR den Koregistrierungsfehler, σO den













Die Fließrichtung wird über die beiden Komponenten des Verschiebungsbetrages (x0, y0) im Bild nach
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Fehleranteil Größenordnung [Pixel]
Koregistrierung 0,2 ... >5
Orthorektifizierung <0,1 ... >10
Bildpunktzuordnung 0,1 ... 1,5
SLC-Fehler 0 ... > 0,5
Referenzierung des Bildausschnittes <0,1
Rektifizierung <0,1
Tabelle 6.1: Fehleranteile der ableiteten Fließgeschwin-
















σs = 2,2 Pixel
σs = 0,5 Pixel
Abbildung 6.13: Fließgeschwindigkeitsfehler in Ab-
hängigkeit von ∆t für σs = 2,2 Pixel (schwarz) und
σs = 0,5 Pixel (blau).
Aus (6.23) ist ersichtlich, dass die Richtungsinformation umso schlechter definiert ist, je kleiner der Ver-
schiebungsbetrag s ist.
Während der Koregistrierungsfehler einen einheitlichen systematischen Einfluss auf das gesamte Geschwin-
digkeitsfeld besitzt, sind alle anderen Fehleranteile für jeden Geschwindigkeitsvektor unterschiedlich.
Tabelle 6.1 gibt einen Überblick über deren Größenordnungen. Die Fehlerspannen variieren zum Teil
um mehrere Größenordnungen. Vor allem der Orthorektifizierungsfehler ändert sich in Abhängigkeit
von der Reliefsituation sowie der Lage der Aufnahmezentren stark. Eine ausführliche Beschreibung der
Orthorektifizierung erfolgte im Abschnitt 6.3.3.
Eine Abschätzung des mittleren Fehlers des Verschiebungsvektors erfolgt durch die Auswertung aller
Residuen um den mittleren Verschiebungsbetrag im Koregistrierungsschritt. Die Standardabweichung
aller 1,5Milliarden bestimmten Residuen beträgt in ausschließlich eisfreien Bildbereichen σdxO = 1,6 Pixel
bzw. σdyO = 1,5 Pixel. Der mittlere Fehler des Verschiebungsbetrages beträgt demnach 2,2 Pixel. In dieser
Fehlerabschätzung sind die Anteile des SLC-Fehlers und der Bildpunktzuordnung bereits enthalten. Die
Werte sind generell zu pessimistisch, da der Orthorektifizierungsfehler in vergletscherten Gebieten in der
Regel deutlich kleiner ist. Eine zuverlässige Beurteilung der Fehlerkomponenten ist über vergletscherten
Gebieten nicht möglich. Für die Bewertung der Geschwindigkeitsvektoren wird deshalb die dargestellte
Fehlerabschätzung verwendet. Der Fehler der Bildrektifizierung sowie der Referenzierungsfehler zwischen
den Bildfenstern im Referenz- und Suchbild (siehe Abschnitt 6.4.3) sind ergänzend genannt. Sie können
aber im Vergleich zu den anderen Fehlerkomponenten vernachlässigt werden.
Den funktionalen Zusammenhang zwischen der Zeitbasis der Aufnahmen (∆t) und demFehler der Fließge-
schwindigkeit (σv) illustriert Abbildung 6.13. Für einen Fehler des Verschiebungsbetrages von σs = 2,2 Pixel
beträgt erst nach etwa 33 Tagen die Genauigkeit der Fließgeschwindigkeit 1m/Tag. In Regionen mit ausrei-
chend stationären Gebieten wird dieses Genauigkeitsniveau im Subpixelbereich häufig schon nach weniger
als zehn Tagen erreicht.
7 Ableitung von Gletscherfrontlagen
Die Bestimmung der Frontlage eines Gletschers und deren zeitliche Variation ist ein wichtiger Indikator
des Gletscherzustandes (siehe Abschnitt 2.2). Es werden robuste und automatische Verfahren benötigt, um
die Vielzahl der Ausflussgletscher in ihrer zeitlichen Frontlagevariation zu beobachten. Der erste Abschnitt
gibt einen Überblick über etablierte Verfahren der Gletscherflächenkartierung, mit einem Fokus auf die
besonderen Anforderungen bei der Bestimmung der Frontlage von Gezeitengletschern. Im zweiten und
dritten Abschnitt werden zwei Verfahren zur robusten und weitgehend automatischen Frontlagedetektion
in optischen Satellitenbildern vorgestellt.
7.1 Überblick
Die Kartierung des Gletscherumrisses dient sowohl der Inventarisierung und der Flächenbestimmung von
vergletscherten Gebieten als auch der Erfassung ihrer zeitlichen Veränderung. Für die Umrissbestimmung
werden in der Regel multispektrale Satellitenaufnahmen am Ende der Ablationsperiode verwendet, da
in dieser Zeit lokale Schneefelder geschmolzen sind, die sonst das Ergebnis verfälschen. Im Bereich der
Satellitenfernerkundung wird imWesentlichen zwischen drei Ansätzen bei der Kartierung von Gletscher-
umrissen (Gletscherflächen) unterschieden (Paul, 2001):
▷ manuelle Digitalisierung,
▷ Segmentierung in Bandkombinationen von Multispektraldaten und
▷ überwachte und unüberwachte Klassifikationsverfahren.
Das einfachste und in vielen Gebieten genaueste Verfahren ist die manuelle Digitalisierung des Gletscher-
umrisses (Williams u. a., 1997; Kääb, 2005). Dennoch führen der Generalisierungsgrad sowie auftretende
Mehrdeutigkeiten während der Umrissdetektion zu anwenderspezifischen Ergebnissen (Paul u. a., 2013).
Trotz der Nutzung von Digitalisierungssoftware ist das Verfahren aufgrund des hohen Zeitaufwands für
die massenhafte Anwendung ungeeignet und wird deshalb oft nur zur Nachbearbeitung von automatischen
Methoden eingesetzt (Kääb, 2005).
Das robusteste und zugleich am häufigsten eingesetzte Verfahren ist die Kombination von Multispek-
tralkanälen zur Segmentierung von vergletscherten Flächen (Racoviteanu u. a., 2008; Gjermundsen u. a.,
2011). Unter Ausnutzung der unterschiedlichen spektralen Reflexionseigenschaften können verschiedene
Oberflächentypen durch geschickte Bandkombinationen automatisch segmentiert werden (Rott, 1994).
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(a) Band 5 (b) Band 3 (c) B5/B3
Abbildung 7.1: Frontlagenkartierung mittels Schwellenwertsegmentierung. Das aus den ETM+-Bändern 5 (a) und
3 (b) gebildete Bandverhältnis B5/B3 (c) verstärkt insbesondere schnee- und eisbedeckte Gebiete. Allerdings führt
in Anwesenheit von Ice Mélange die automatische Segmentierung zu einer fehlerhaften Frontlage (rot). In den
dargestellten Multispektralbändern der Landsat-7-Aufnahme vom 7. Juli 2001 ist die manuell kartierte Frontlage in
Grün eingezeichnet.
Zur Unterscheidung der Gletscherflächen von ihren umgebenden Randflächen eignet sich das Verhält-
nis aus den ETM+/TM-Bändern 3 oder 4 zum ETM+/TM-Band 5 (Jacobs u. a., 1997). Teilweise wird zur
Segmentierung auch der NDSI (Normalized Difference Snow Index) genutzt (Dozier, 1989; Hall u. a., 1995b).
Die dritte Gruppe umfasst die Verfahren der überwachten und der unüberwachtenKlassifikation.Während
bei der überwachten Klassifikation die Zuordnung jedes einzelnen Pixels zu einem bestimmten Objekttyp
anhand von repräsentativen Trainingsgebieten vorgenommenwird, erfolgt im Rahmen der unüberwachten
Klassifikation eine selbstständige Segmentierung des Bildes in Gruppen ähnlicher spektraler Charakteris-
tik. Die Verfahren arbeiten umso genauer, je besser es mit den genutzten Merkmalen möglich ist, einzelne
Klassen voneinander abzugrenzen. Als Merkmale werden Multispektraldaten sowie davon abgeleitete Pro-
dukte (z. B. durch Bandkombinationen, NDSI, Hauptkomponentenanalyse) genutzt. Mit diesen Verfahren
ist es u. a. möglich, eine Abgrenzung zwischen verschiedenen Gletscherfazien vorzunehmen (Gratton u. a.,
1990; Sidjak und Wheate, 1999).
Unter den automatischen Verfahren stellt die Segmentierung des Gletscherumrisses mit Hilfe von Band-
kombinationen das robusteste Verfahren bei Anwendung auf eineVielzahl von unterschiedlichenGletscher-
gebieten dar, da es auch bei stark variierenden Reflexionseigenschaften der Gletscheroberfläche zuverlässig
arbeitet (Raup u. a., 2007; Singh, 2011). Ein von Paul u. a. (2013) durchgeführter Vergleich zeigt, dass die
automatische Kartierung von Gletscherumrissen annähernd dasselbe Genauigkeitsniveau wie die manuelle
Digitalisierung aufweist. Die Genauigkeit des Gletscherumrisses aller vorgestellten Verfahren kann außer
durch die Wolkenbedeckung auch durch die für Gebirgsgletscher typische Schuttbedeckung stark einge-
schränkt werden (Bolch u. a., 2007; Racoviteanu u. a., 2008). Auch können mit dem Gletscher verbundene
schneebedeckte Gebiete zu einem fehlerhaften Gletscherumriss führen.
Die Bestimmung der Gletscherfrontlage im Allgemeinen und die der Gezeitengletscher im Speziellen
bilden einen Teilbereich der Gletscherflächenkartierung. Während der Gletscherrand nur langsame Ände-
rungen im Bereich von Dekaden erfährt, kann die Frontposition der Gezeitengletscher große saisonale
Variationen aufweisen (Bindschadler u. a., 2001; Haeberli u. a., 2007). Leider versagt die automatische
Segmentierung in Gegenwart von Kalbeis im Fjordbereich aufgrund der ähnlichen spektralen Signatur.
Abbildung 7.1 veranschaulicht dieses Problem amBeispiel zweier Ausflussgletscher im Torssukatak-Eisfjord
(West-Grönland). In den dargestelltenMultispektralbändern führt die automatische Schwellenwertsegmen-
tierung im Bandverhältnis B5/B3 zu einer fehlerhaft detektierten Gletscherfront. Deshalb ist die manuelle
Digitalisierung der Gletscherfront das amweitesten verbreitete Verfahren. Obwohl eine visuelle Erkennung
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der Frontlage im Satellitenbild meist ohne Probleme möglich ist, gestaltet sich die automatische Kartierung
hier schwierig. Ein halb automatisches Verfahren zur Frontlagedetektion stellen Joughin u. a. (2008b) vor,
die die Frontposition mittels Kantendetektion in MODIS-Daten (Moderate Resolution Imaging Spectro-
radiometer) bestimmen und anschließend jede abgeleitete Position im Satellitenbild visuell überprüfen.
Seale u. a. (2011) erweiterten diesen Ansatz um eine profilweise Detektion der Frontlage sowie um eine
robuste Ausreißerdetektion, die ohne manuelle Inspektion die Gletscherfront extrahiert.
7.2 Profilweise Bestimmung der Gletscherfrontlage
7.2.1 Szenenauswahl und Georeferenzierung
Die absolute Lagerichtigkeit jeder einzelnen Szene ist bei der Ableitung der Frontlage von besonderer
Bedeutung, da der Georeferenzierungsfehler direkt zu einer scheinbaren Verschiebung der Gletscherfront
führt. Dies erfordert ein an die Bestimmung der Fließgeschwindigkeit angepasstes Vorgehen, bei dem
der Koregistrierungsfehler zwischen den Szenenpaaren den Fehlerhaushalt dominiert. Aufbauend auf der
in Abschnitt 6.3.5 dargestellten Schrittfolge der Georeferenzierung wird bei der Ableitung der Frontla-
ge jede Satellitenszene in das System der Basisszene transformiert. Zusätzlich wird die Schätzung einer
horizontalen und vertikalen Translationskomponente im bestimmten Verschiebungsfeld der stationären
Gebiete durchgeführt. Die horizontale und vertikale Restverschiebung zwischen beiden Szenen wird im
Resampling berücksichtigt. In jedem Gebiet (siehe Abschnitt 6.1.1) kann so ein Stapel georeferenzierter
Satellitenszenen erstellt werden.
7.2.2 Bestimmung der Frontlageposition entlang eines Profils
Ein möglicher Ansatz zur Bestimmung der Gletscherfront in optischen Satellitendaten besteht in der
Analyse der Grauwertverteilung entlang eines Profils (Seale u. a., 2011). Der Ansatz wird überwiegend
zur Frontlagedetektion bei Gezeitengletschern eingesetzt, da dort aufgrund der Fjordeisbedeckung die
Multispektralklassifikation versagt. Das Profil wird so gewählt, dass es die gesuchte Gletscherfront an-
nähernd orthogonal schneidet. Ein Beispielprofil (︀AB⌋︀ zeigt Abbildung 7.2a. Der Ansatz beruht auf der
Annahme, dass der Profilabschnitt vor der Gletscherfront sich hinsichtlich der Grauwertverteilung vom
Profilabschnitt hinter der Gletscherfront eindeutig unterscheiden lässt. Wie sich im Folgenden zeigt, trifft
dies überwiegend zu.
Im ersten Schritt werden die Grauwerte gPc an den Profilpositionen c extrahiert und die näherungswei-
se durch den Differenzenquotienten ∆gPc = gPc+1 − g
P
c bestimmte Ableitung entlang (︀AB⌋︀ gebildet. Der
Abstand zweier Profilpunkte beträgt dabei genau ein Pixel. Eine visuelle Inspektion von gP und ∆gP in
Abbildung 7.2b zeigt hier oft schon eine klar erkennbare Grenze an der Position der Gletscherfront. Diese
ist im gewählten Beispiel bei ca. 12 km durch einen Grauwertsprung von durchschnittlich etwa 140 auf 110
erkennbar. Gleichzeitig setzt eine deutliche Vergrößerung der Grauwertstreuung ein (schwarze Punkte),
welche auf die geänderten Textureigenschaften beim Übergang von Ice Mélange auf Gletschereis zurückzu-
führen ist. In anderen Gebieten ohne Fjordeisbedeckung kann dieser Übergang noch stärker ausgeprägt
sein. Grundsätzlich weist die Gletscheroberfläche im Frontbereich der Ausflussgletscher eine meist höhere
Grauwertstreuung als der Fjordbereich selbst auf.































































Abbildung 7.2: (a) Lokalisation möglicher Gletscherfrontpositionen (nummerierte Kreise) entlang eines Profils AB
am Beispiel einer Landsat-7-Szene vom 28. Juli 2000 am Igdlugdlip sermia (West-Grönland). (b) Aus der Grauwert-
verteilung (blaue Punkte) und ihremDifferenzenquotienten ∆gP (schwarze Punkte) lassen sich die in (c) dargestellten
Größen SP,MP und AP ableiten. (d) Die Maxima des Produktes PEP dieser Größen geben mögliche Orte der Front-
position an (grau gestrichene Linie). Nähere Erläuterungen im Text.
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Solche lokalen, abruptenWechsel in der Grauwertverteilung sind allerdings nicht nur auf den Frontbereich
beschränkt, sondern treten insbesondere im Fjordbereich in unterschiedlicher räumlicher Ausprägung
häufig auf. In einem von Kalbeis geprägten Fjordbereich werden solche Änderungen oft durch den unter-
schiedlichen Kompaktionsgrad des Kalbeises hervorgerufen. Winddrift, Gezeiten und das Strömungsre-
gime im Fjord führen dort zu einer stark variierenden Textur- bzw. Grauwertverteilung. Einen solchen
Wechsel in ∆gP zeigt beispielsweise Abbildung 7.2b im Profilbereich zwischen Kilometer drei und sieben.
Die Separierung zwischen Gletscher- und Fjordbereich wird zusätzlich verbessert, wenn die Grauwert-
verteilung über eine DistanzWP betrachtet wird. Ein gutes Unterscheidungskriterium dazu liefert der
Differenzbetrag MPc aus den Grauwertmitteln überWP, die vor und nach einer Profilposition c gemäß
(7.1) bestimmt werden. Für die Detektion der Frontlage sollte WP zwischen 750m und 1,5 km gewählt
werden. Analog kann die Differenzbildung für die Standardabweichungen der Grauwertgradienten über
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Hohe Werte von MPc und SPc deuten dabei auf eine Änderung der Grauwertverteilung und somit auf ei-
ne mögliche Frontposition hin (siehe Abbildung 7.2c). Zusätzlich wird eine Amplitudenverstärkung APc
bestimmt, die den häufig im Frontbereich lokal auftretenden Grauwertsprung gewichtet. In (7.3) wird
APc als Summe der Betragsdifferenzen dreier Nachbarschaftspaare um c definiert. Um kleinskalige Grau-
wertsprünge zu unterdrücken, bleiben die zwei inneren Nachbarschaftspaare unberücksichtigt. Schließlich















Die Position des Maximums Pmaxa aller Werte in PE gibt den wahrscheinlichsten Ort der Gletscherfront
innerhalb des Profils (︀AB⌋︀ an. Im betrachteten Beispiel ist ein klares Maximum an der Stelle der Glet-
scherfront zu erkennen (siehe Abbildung 7.2d). Doch genügt in einigen Satellitenbildern die Detektion
des globalen Maximums in PEP nicht. Im Frontbereich können Texturänderungen mit ähnlicher Cha-
rakteristik zu mehreren Maxima entlang des Profils führen. Beispielsweise tritt ein deutliches Maximum
beim Übergang von Fjordeis zum offenen Wasserbereich auf. Da diese Mehrdeutigkeiten mit nur einem
Profil nicht lösbar sind, werden die drei größten Maxima gespeichert. Ansätze zur Mehrdeutigkeitslösung
werden im Rahmen des nächsten Abschnitts beschrieben.
7.2.3 Ableitung des Frontpolygons
Die Untersuchung der Frontlageänderung mit nur einem Profil ist in den meisten Fällen unzureichend, da
sich die Frontlageänderung nur selten gleichmäßig über die gesamte Gletscherfront vollzieht. Ein einzelnes
Profil kann somit die Variationen entlang der Gletscherfront nicht vollständig erfassen. Daneben können
die im letzten Abschnitt angesprochenen Mehrdeutigkeiten innerhalb eines Profils zu größeren Fehlern in
der Frontlagekartierung führen. Schließlich schränkt der Datenausfall bei Landsat-7-Szenen ohne SLC die
Lokalisierungsgenauigkeit weiter ein.
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Um die gesamte Gletscherfront zu detektieren, werden die beiden äußeren Profillinien manuell definiert,
die die Gletscherfront seitlich begrenzen. Im betrachteten Fall der Gezeitengletscher sind dies die beiden
Uferlinien des Fjordes. Die Länge der Begrenzungslinie sollte so gewählt sein, dass im betrachteten Untersu-
chungszeitraum die räumliche Variation der Gletscherfront den Start- und Endpunkt nicht überschreitet.
Abbildung 7.3a zeigt die beiden Begrenzungslinien (magenta) am bereits beschriebenen Testdatensatz.
Innerhalb der Begrenzungslinien werden aus diesen im gleichmäßigen Abstand 10 bis 15 Profillinien (NP)
abgeleitet, sodass eine gute Abdeckung des gesamten Frontbereiches mit einer mittleren Breite von FB
gewährleistet ist. Eine weitere Verdichtung der Profile ist möglich, führt aber aufgrund der Datenlücken
bei den überwiegend genutzten Landsat-7-Szenen ohne SLC nur selten zu einer gesteigerten Frontlage-
genauigkeit. Einschließlich der Begrenzungslinien wird für jedes Profil Ra separat die im Abschnitt 7.2.2
beschriebene Frontlagedetektion durchgeführt. In Abbildung 7.3a sind die globalen Maxima (rote äuße-
re Kreise) und Nebenmaxima (gelbe und grüne Kreise) aller Profile dargestellt. An den Positionen der
Maxima Pmaxa ist deren Stärke PEP als farbcodierte Füllung illustriert.
Trotz der guten visuellen Erfassung der Frontlage gestaltet sich die automatische Bestimmung des Front-
polygons aus der Anzahl der gefundenen Maxima oft schwierig. Die Komplexität der Suche reduziert
sich, wenn eine Näherungsposition der Gletscherfront eingeführt wird. Um diese zu ermitteln, wird eine
annähernd frontparallele Gerade G einmalig für jeden Gletscher definiert, die entlang des Profils verscho-
ben wird (siehe Abbildung 7.3a). An jeder dieser Geraden Gc wird die MengeMGc an Punkten ermittelt,
deren Lotfußpunktabstand dca ≤ 3WP ist. Danach berechnet man für alle Punkte in MG das distanzge-
wichtete Mittel PGc nach (7.5), in der zusätzlich das GewichtWA jedes Punktes hinzugezogen wird, um
die individuelle Stärke des Maximums zu berücksichtigen. Als Nebenbedingung wird das Gewicht auf
eine obere Grenze 25⋅103 beschränkt, damit die Näherungswertbestimmung nicht auf einzelnen Punkten
hohen Gewichts basiert. Schließlich befindet sich die Näherungsposition capprox an der Stelle des globalen











PEP ∶ PEP ≤ 25 ⋅ 103
25 ⋅ 103 ∶ PEP > 25 ⋅ 103
(7.5)
Ausgehend von der Position des Maximalwertes in PG wird schrittweise das Frontpolygon F erzeugt.
Der Punkt Pmaxa mit dem kürzesten Abstand zum letzten Polygonpunkt PFn−1 wird als nächster Punkt im
Frontpolygon akzeptiert, wenn folgende vier Bedingungen erfüllt sind:
(1) WA(Pmaxa ) > 1000
(2) ∠(Pmaxa , PFn−1, P
F
n−2) > 90
○ mit n ≥ 2
(3) d(Pmaxa , PFn−1) ≤ 2, 5 ⋅
FB
NP
(4) Jedes Profil Ra ist maximal nur einmal im
Frontpolygon enthalten.
Neben einem einfachen Gewichts- und Distanzschwellenwert11 (1, 2) wird auch die maximale Krümmung
des Frontpolygons beschränkt (3). Damit wird sichergestellt, dass keine durch Nebenmaxima verursachten
abrupten Richtungswechsel im Frontverlauf auftreten. Die Bedingung (4) verhindert das Rücklaufen des
Frontpolygons. Das so erstellte Frontpolygon ist als blaue Linie in Abbildung 7.3a dargestellt.
11d(A, B) symbolisiert den euklidischen Abstand zwischen den Punkten A und B.
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Abbildung 7.3: (a) Bestimmung des Frontpolygons innerhalb zweier definierter Begrenzungslinien (magenta) am
Beispiel des Igdlugdlip sermia (West-Grönland). Für jede der berechneten Profillinien Ra (grün) werden poten-
zielle Frontpositionen mit ihrer farbcodierten Gewichtung ermittelt (gefüllte Kreise). Innerhalb des Profils ist die
Reihung der Maxima durch den roten, gelben und grünen Außenkreis gekennzeichnet. Aus dieser Punktmenge
kann das Frontpolygon (blaue Linie) abgeleitet werden. Für jede frontparallele Gerade Gc wird im AbstandWP das
distanzgewichtete Mittel PG bestimmt (gelb hervorgehobener Bereich). Im Hintergrund ist eine Landsat-7-Szene
vom 28. Juli 2000 dargestellt. (b) Die Näherungsposition capprox (grau gestrichene Linie) ergibt sich an der Stelle des
Maximums in PGc .
7.2.4 Detektion fehlerhaft bestimmter Frontlagen
In einigen Gletscheraufnahmen scheitert jedoch die Ableitung der Frontlage. Die Abbildungen 7.4a und
7.4b zeigen zwei typische Beispiele. Bedingt durch ähnliche Grauwertmuster wie beim Übergang zu Glet-
schereis entstehen Fehlklassifikationen häufig an den Rändern zwischen offenemWasser undKalbeis. Auch
bereitet die oft durchbrochene und von Kalbeis dominierte Gletscherfront im Frühjahr Schwierigkeiten
im Klassifikationsschritt. Weitere Einschränkungen entstehen, wenn die Gletscherfront durch Kalbungser-
eignisse in einigen Gebieten parallel zur Profillinie verläuft. Auch in diesem Fall kann eine durchgehende
Frontlage automatisch nicht kartiert werden.
Einen Sonderfall bilden die Schelfeise Nord- und Nordost-Grönlands. Aufgrund der geringen Wassertiefe
und der weit in die Ablationsperiode andauernderMeereisbedeckung verbleiben Tafeleisberge häufig lange
Zeit nahe der Kalbungsfront. Auch für einen geübten Betrachter ist in vielen Satellitenaufnahmen der
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Abbildung 7.4: Fehlerhaft abgeleitete Frontlagen am Beispiel des Igdlugdlip sermia (West-Grönland). (a) Landsat-7-
Szene vom20. August 2009mit extrahiertemFrontpolygon (blaue Linie). Restliche Symbolikwie inAbbildung 7.3. Die
Frontlinie verläuft im nördlichen Bereich fälschlicherweise entlang der Grenze zwischen offenemWasser (dunkle
Fläche) und Ice Mélange (homogene weiße Fläche). (b) Für die gleiche Gletscherregion kann für die Landsat-7-
Aufnahme vom 23. April 2009 keine zuverlässige Frontlage bestimmt werden. Die wahre Frontlage (weiße gestrichene
Linie) ist aufgrund der dichten Kalbeisbedeckung selbst visuell schwer erfassbar.
exakte Verlauf der Gletscherfront in diesen Gebieten nur schwer zu bestimmen.
Die automatische Eliminierung fehlerhaft bestimmter Frontlagen ist nicht im vollen Umfang möglich.
Einen Kompromiss dazu bildet die automatische Bestimmung des Frontpolygons mit anschließender visu-
eller Kontrolle. Dazu wird das abgeleitete Frontpolygon dem panchromatischen Kanal überlagert und als
Vorschaubild gespeichert. Im Anschluss daran werden alle Vorschaubilder des Gletschers visuell bewertet.
Ein dazu entwickeltes Programmmodul ermöglicht eine zügige Kontrolle der Frontlagen. Als Ausreißer
klassifizierte Gletscherfronten werden von den in Kapitel 8 dargestellten Ergebnissen ausgeschlossen.
7.2.5 Genauigkeit der Frontlage
Die Genauigkeit der Frontlage richtet sich einerseits nach der Georeferenzierung der Landsat-Szene und
andererseits nach der Abweichung des bestimmten Frontpolygons zum wahren Frontverlauf. Insbesondere
ist eine gute Georeferenzierung gefordert, da jede Lageabweichung des Satellitenbildes einer Verschiebung
der Gletscherfront entspricht. Wie im Abschnitt 6.5 beschrieben, können Landsat-Aufnahmen mit einer
Genauigkeit zwischen <10m und 50m georeferenziert werden.
Die Bewertung des bestimmten Frontpolygons ist nur stichprobenartig möglich. Dazu werden in aus-
gewählten Landsat-Aufnahmen Gletscherfronten manuell digitalisiert und in den Grenzen der beiden
äußeren Fjordprofile mit dem abgeleiteten Polygon verglichen. Hall u. a. (1995a) geben die manuelle Digita-
lisierungsgenauigkeit mit 0,5 Pixel an, die in panchromatischen ETM+-Aufnahmen einer Bodenauflösung
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Abbildung 7.5: Mögliche Fehlereinflüsse während der profilweisen Frontlagebestimmung: (a) Schattenwurf, (b)
Generalisierungsfehler aufgrund von diskretem Profilabstand und (c) Fehlpositionierung der Stützpunkte in Landsat-
Aufnahmen mit SLC-Ausfall. Die dargestellten Bildausschnitte zeigen den Frontbereich des Sermeq kujatdleq
(Zentralwest-Grönland) für die Aufnahmezeitpunkte (a) 22. 09. 2000, (b) 25. 06. 2000 und (c) 27. 04. 2010 im pan-
chromatischen Kanal. Die Profilstützpunkte sind durch gelbe Kreise markiert. Weitere Symbolik entsprechend
Abbildung 7.3.
von etwa 7,5m entspricht. Die Schnittfläche beider Polygone im Verhältnis zur mittleren Frontbreite gibt
eine Aussage über die Verfahrensgenauigkeit der profilweisen Frontlagebestimmung. Der Vergleich mit
acht manuell digitalisierten Gletscherfronten in Landsat-7-Aufnahmen ergab eine Frontlagegenauigkeit
von 3,4 Pixel (51m).
Die Genauigkeit der Frontlage unterliegt einer Reihe von Fehlereinflüssen. Vor allem die durch den Schat-
tenwurf der Gletscherfront hervorgerufenen starken Grauwertgradienten verursachen Abweichungen
von bis zu 20 Pixel, die abhängig von der Freibordhöhe der Gletscherfront, dem Elevationswinkel der
Sonne sowie der Ausrichtung der Gletscherfront relativ zum Sonnnenazimut sind. Besonders betroffen
sind Aufnahmen im Frühjahr und im Herbst, in denen der Einfluss des Schattens durch die niedrigen
Elevationswinkel der Sonne besonders stark ist (siehe Abbildung 7.5a).
Weiterhin führt die diskrete Anzahl der Profile zu Generalisierungsfehlern der Frontlage (siehe Abbil-
dung 7.5b). Dieser Generalisierungsfehler steigt mit zunehmendem Abstand von den Stützpunkten PFn und
ist abhängig von der Komplexität des Frontverlaufs. Für einen annähernd parabelförmigen Frontverlauf
übersteigt er selten 3 Pixel (45m). Die exakte Ableitung des Frontverlaufs kann durch die bestehenden
Datenlücken in Landsat-Aufnahmen mit SLC-Ausfall stark eingeschränkt werden. Der Einfluss auf die
Genauigkeit der Frontlage richtet sich nach der Breite und der Ausrichtung der Streifen. Im ungünstigsten
Fall überdeckt der Datenausfall die gesamte Gletscherfront. Der maximale Frontlagenfehler entspricht
der halben Breite des Datenausfalls entlang eines Profils Ra (siehe Abbildung 7.5c). Des Weiteren sind
Orthorektifizierungsfehler im Frontbereich für die meisten Gletscher im Untersuchungsgebiet sehr klein
und werden vernachlässigt.
7.3 Bestimmung der Gletscherfrontlage mittels Texturanalyse
Eine weitere Möglichkeit der Separierung zwischen Gletschereis und Fjordeis basiert auf der meist unter-
schiedlichen Bildtextur. Der Frontbereich schnell fließender Ausflussgletscher ist oft von ausgeprägten
Spaltengebieten gekennzeichnet, die sich deutlich von der überwiegend homogenen Textur der IceMélange
80 7. Ableitung von Gletscherfrontlagen
abheben. Diese unterschiedlichen Texturausprägungen können mit Hilfe der Textursegmentierung (ein
Teilbereich der Texturanalyse und Mustererkennung) zur automatischen Detektion der Gletscherfront
genutzt werden. Verallgemeinert stellt dies ein binäres Klassifikationsproblem dar, das die bestmögliche
Trennung vergletscherter von nicht vergletscherten Gebieten anstrebt. Die Klasse der nicht vergletscherten
Gebiete umfasst neben der Ice Mélange u. a. auch Felsgebiete, offene Wasserbereiche und Wolkenbede-
ckung.
Die Bestimmung der Gletscherfrontlage folgt dem Ablauf der überwachten Mustererkennung. In Bildbe-
reichen bekannter Klassenzugehörigkeit (Trainingsgebiete) wird in einem ersten Schritt eine Vielzahl von
Texturmerkmalen extrahiert und im Anschluss werden alle Merkmale verworfen, die nicht zur Unterschei-
dung beider Klassen beitragen (Merkmalsselektion) (Weiss und Kulikowski, 1990). Mit den ausgewählten
Merkmalen wird ein Klassifikator trainiert, der danach auf beliebige Bilder angewendet werden kann.
Aus den klassifizierten Gletscherbereichen kann schließlich das Polygon der Gletscherfront abgeleitet
werden. Die genannten Teilschritte werden in den nächsten Abschnitten differenziert betrachtet. Neben
der Darstellung der generellen Verfahrensschritte werden darüber hinaus das Anwendungspotenzial und
seine Grenzen aufgezeigt sowie methodische Ansätze zur Verbesserung gegeben. Anzumerken ist, dass das
vorgestellte Verfahren experimentellen Charakter besitzt und nur an einer kleinen Anzahl von Gletschern
im Bereich der Diskobucht (Zentralwest-Grönland) erprobt wurde.
7.3.1 Merkmalsbestimmung und Merkmalsselektion
Entscheidend für einen Klassifikationserfolg sind die verwendeten Merkmale (Weiss und Kulikowski,
1990). Unter Merkmalen versteht man eine Gruppe von Eigenschaften, welche eine Klasse möglichst gut
beschreiben. Die Landsat-Aufnahmen im Bereich Grönlands besitzen ausnahmslos natürliche Texturen,
die überwiegend stochastischer Art sind (Schael, 2005). Für diese Texturart eignen sich im Besonderen
die Methoden der statistischen Bildanalyse, die u. a. in Texturmerkmale erster und zweiter Ordnung sowie
in Texturmerkmale höherer Ordnung unterteilt werden können (Haralick, 1979). Während Merkmale
erster Ordnung die statistische Beschreibung eines Bildpixels (z. B. Histogramm) oder die einem Bild-
punkt zugeordneten Werte verschiedener Bandkombinationen (z. B. NDSI, B5/B3) umfasst, werden bei
Merkmalen zweiter Ordnung Beziehungen zweier, meist benachbarter Pixel berücksichtigt (Materka u. a.,
1998). Bekannte Vertreter dieser Gruppe sind die Texturmerkmale, die beispielsweise aus der Grey Level
Co-occurrence Matrix (GLCM) oder der Lauflängen-Matrix berechnet werden können (Beller, 2006). Die
Merkmale höherer Ordnung betrachten Beziehungen zwischen mehreren Bildpunkten einer Nachbar-
schaft und finden aufgrund der hohen Rechenkomplexität selten Anwendung. Für die Beschreibung der
Bildtextur der beiden gewählten Klassen werden hauptsächlich Merkmale zweiter Ordnung herangezogen.
Einzig der Grauwert des panchromatischen Kanals fließt in die Texturbeschreibung als Vertreter der ersten
Ordnung ein.
Eine Vielzahl von einfach bestimmbaren Texturmerkmalen kann aus der GLCM extrahiert werden, die
Auskunft über die Grauwertverteilung innerhalb eines betrachteten Bildfensters der Größe NG × NG gibt
(Haralick u. a., 1973). Innerhalb dieses Bildfensters wird die Auftrittshäufigkeit P(i , j) zweier horizontal
benachbarter Bildpunkte mit den Grauwerten i , j bestimmt und in der Matrix G gespeichert:






















P(i , j) = 1. (7.6)
Die Größe von G richtet sich nach der radiometrischen Auflösung und besitzt für eine Landsat-Aufnahme
mit 8-bit-Quantisierung (NG = 256) 256×256 Elemente. Die GLCM kann für verschiedene Winkel und
Abstände bestimmt werden. Für das gewählte Klassifikationsbeispiel wurden jedoch nur Texturmerkmale
aus der horizontalen GLCM verwendet. Die Bestimmung der GLCM ist für große NG sehr rechenintensiv.
Eine Möglichkeit zur Reduzierung der Berechnungskomplexität kann durch die Verringerung der radio-
metrischen Auflösung erreicht werden, die jedoch meist zu einem erhöhten Klassifikationsfehler führt
(Soh und Tsatsoulis, 1999; Clausi, 2002).
Aus G können verschiedene Texturmerkmale zweiter Ordnung abgeleitet werden. Für acht verschiedene
Fenstergrößen12 zwischen 3×3 und 63×63 Pixel wurden jeweils folgende zehn Texturmerkmale berechnet











Tabelle 7.1 zeigt die Bildungsvorschrift sowie die räumliche Ausprägung verschiedener Texturmerkmale für
einen Bildausschnitt im Frontbereich des Jakobshavn Isbræ. In der ersten Zeile ist der panchromatische
Kanal des ETM+ dargestellt, der eine Trennung zwischen Felsgebieten und Wasserflächen mit niedrigen
Grauwerten von vergletscherten sowie schneebedeckten Gebieten mit überwiegend hohen Grauwerten
zulässt. Der aufliegende und langsam fließende Randbereich des Eises kann so gut erfasst werden. Die Sepa-
rierung zwischen Gletschereis und Ice Mélange kann durch komplexere Texturmerkmale realisiert werden.
Die aus der GLCM abgeleiteten Texturmerkmale Entropie und Kontrast (siehe Tabelle 7.1) ermöglichen
die Unterscheidung von Spaltengebieten mit überwiegend heterogener Textur von den meist homogenen
Flächen im Eisfjord. Eine eindeutige Klassifizierung ist jedoch mit keinem dieser Texturmerkmale mög-
lich. Beispielsweise besitzen aufrecht schwimmende Eisberge die gleiche Bildtextur wie der Bereich der
Gletscherzunge. Diese können mit den verwendeten Texturmerkmalen nicht voneinander unterschieden
werden. Analog dazu sind auch spaltenarme Gletscherregionen mit den verwendeten Texturmerkmalen
nicht immer eindeutig von der Ice Mélange trennbar.
Die Bestimmung des resultierenden 81-dimensionalenMerkmalsvektors wird für jeden Bildpunkt durchge-
führt. Der große Rechenaufwand kann reduziert werden, wenn nur die im Klassifikationsschritt signifikan-
ten Merkmale verwendet werden (Guyon und Elisseeff, 2003). Eine Möglichkeit der Merkmalsselektion
bietet die Bestimmung eines Reliefparameters, der für binäre Klassifikationsprobleme die Trennbarkeit
jedes Merkmals angibt (Kira und Rendell, 1992). Alle Merkmale mit einem Reliefparameter unterhalb des
123×3, 5×5, 7×7, 9×9, 11×11, 17×17, 31×31 und 63×63 Pixel.
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Tabelle 7.1: Berechnungsvorschrift verschiedener Texturmerkmale und deren räumliche Ausprägungen im Frontbe-
reich des Jakobshavn Isbræ. Die violetten Linien kennzeichnen die Begrenzungspolygone des Eisfjordes.
Texturmerkmal/Berechnungsvorschrift Räumliche Ausprägung des Texturmerkmals
Panchromatisches Band























































Schwellenwertes fR = 0,05 werden vom Klassifikationsschritt ausgeschlossen. Im gewählten Testdatensatz
verbleiben nach der Merkmalsselektion noch 24 der 81 Merkmale.
7.3.2 Auswahl und Training des Klassifikators
Jedem Bildpunkt werden die bestimmten Merkmalsausprägungen einer der beiden Klassen zugeordnet.
Dieser Schritt wird Klassifikation genannt und mit Hilfe eines binären Entscheidungsbaums realisiert.
Entscheidungsbäume werden gerade im Bereich der Fernerkundung häufig eingesetzt, weil dieses über-
wachte, nicht parametrische Klassifikationsverfahren keine Bedingungen an die stochastische Verteilung
der Merkmale stellt und wenig rechenintensiv ist. Neben dem Einsatz von Entscheidungsbäumen für die
klassischen Aufgaben der Landnutzungsklassifikation sind sie grundsätzlich auch für die Bestimmung
der Schneebedeckung und der Gletscherflächen geeignet (Rosenthal und Dozier, 1996; Simard u. a., 2000;
Racoviteanu und Williams, 2012).
Binäre Entscheidungsbäume nehmen eine rekursive Kategorisierung der Eingangsdaten (Merkmale) in
zwei definierte Klassen vor und bestehen aus Knoten und Ästen (Weiss und Kulikowski, 1990). An jedem
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Knoten wird ein Splitkriterium für ein Merkmal so bestimmt, dass alle Daten in zwei möglichst homogene
(reine) Partitionen aufgeteilt werden. Am Ende der beiden Äste werden neue Splitkriterien erstellt, die zu
einer verfeinerten Klassenaufteilung führen. Die Partitionierung kann so lange fortgesetzt werden, bis an
den Endknoten (Blättern) nur noch Daten einer Klasse existieren (Brandt und Jörgl, 2007).
Die Schwierigkeit besteht nun darin, die Merkmale und die zugehörigen Splitkriterien aus den Trainings-
daten zu extrahieren, die zu einer optimalen Partitionierung führen. Eine Aufteilung der Eingangsdaten
an jedem Knoten gilt dann als optimal, wenn die partitionierten Daten eine maximale Entropie (Hetero-
genität) zueinander aufweisen (Weiss und Kulikowski, 1990). Die Erstellung (Induktion) eines solchen
Entscheidungsbaumes und die automatische Generierung von Splitregeln ermöglichen Classification and
Decision Tree (CART) (Breiman, 1993). Eine detaillierte Beschreibung der zugrunde liegendenAlgorithmen
geben Duda u. a. (2001).
Die automatische Aufteilung wird so lange fortgesetzt, bis entweder definierte Stoppkriterien erfüllt sind
oder ausschließlich klassenreine Blätter existieren. Letztere Entscheidungsbäume neigen zur Überklassifi-
kation (Overfitting) und führenmeist zu großen Klassifikationsfehlern bei der Anwendung auf unbekannte
Datensätze (ebd.). Eine einfache Möglichkeit zur Reduzierung der Baumkomplexität (Pruning) besteht
darin, die Anzahl der maximalen Entscheidungsebenen zu begrenzen. Rokach und Maimon (2005) sowie
Mingers (1989) geben einen Überblick über weitere Pruning-Verfahren.
Die Induktion des CART geschieht anhand von Trainingsgebieten. Für jede Klasse werden repräsentative
Gebiete mit bekannter Klassenzugehörigkeit gewählt. Entscheidend für den Klassifikationserfolg ist, wie
allgemeingültig die Trainingsgebiete die jeweilige Klasse beschreiben. Für das gewählte Klassifikations-
beispiel im Bereich des Jakobshavn Isbræ wurden für jede Klasse sechs verschiedene Trainingsgebiete in
insgesamt vier Landsat-Szenen definiert. Die Trainingsdaten in vergletscherten Gebieten umfassen sowohl
Spaltentexturen in Bereichen hoher Scherdeformationen als auch Regionen mit überwiegend parallel
verlaufenden Spaltenmustern. Für die Klasse der nicht vergletscherten Gebiete wurden imWesentlichen
Bildausschnitte mit unterschiedlicher Ausprägung der Ice Mélange gewählt. Um die große interannuale
Texturvariation vergletscherter Gebiete zu berücksichtigen, wurden Landsat-Szenen unterschiedlicher
Aufnahmezeitpunkte verwendet. Anderen Bereichen, die sich einfach von vergletscherten Gebieten sepa-
rieren lassen, wurden nur wenige Trainingsgebiete zugeordnet. Darunter fallen die eisfreien Bereiche des
Fjordes und das umliegende Felsgestein.
Die gewählten Texturmerkmale der GLCM sind nicht invariant gegenüber Maßstabsänderungen und
Drehungen (Schael, 2005). Durch eine gezielte Auswahl der Trainingsgebiete mit einer unterschiedlichen
Ausrichtung der Spaltenmuster kann dies teilweise kompensiert werden. Hingegen treten keine Maßstabs-
änderungen auf, da nur das panchromatische Band des ETM+-Sensors auf Landsat 7 verwendet wurde.
Der Entscheidungsbaum wird nur einmal anhand der Trainingsdaten generiert und kann danach auf
beliebige Landsat-Aufnahmen angewandt werden (siehe Abschnitt 7.3.3). Zur Induktion des Entschei-
dungsbaumes und zur Klassifikation wurde die freie Programmbibliothek Orange13 verwendet. Orange
ist eine plattformunabhängige Python/C-Implementierung verschiedener Algorithmen aus dem Data-
Mining-Bereich.
13http://orange.biolab.si/




Abbildung 7.6: Klassifikationsergebnisse und abgeleitete Frontlagen des Jakobshavn Isbræ für die Landsat-7-
Aufnahmen vom (a) 12. Juni 2001 und (b) 1.Mai 2003. Die gestrichene gelbe Linie stellt den extrahierten Frontlauf
im Bereich der Begrenzungspolygone (violette Linien) dar.
7.3.3 Klassifikation und Bewertung
Der im vorigen Abschnitt bestimmte Klassifikator kann zur Bestimmung vergletscherter Gebiete in be-
liebigen Landsat-7-Aufnahmen eingesetzt werden, nachdem an jedem Bildpunkt der in Abschnitt 7.3.1
selektierte Merkmalsvektor berechnet ist. Abbildung 7.6 zeigt zwei Klassifikationsergebnisse für den Front-
bereich des Jakobshavn Isbræ.Mit Ausnahme einiger homogener Gletscherregionen im nördlichen Bereich
des Hauptausflusses wurde in beiden Beispielen nahezu die gesamte Gletscherfläche korrekt klassifiziert.
Allerdings wurden auch Tafeleisberge als Gletscherfläche klassifiziert, die mit dem gewählten Klassifikati-
onsverfahren allein nicht vom Gletscher unterschieden werden können.
Aus den klassifizierten Gletscherregionen lassen sich schließlich die Frontlagen ableiten. Dazu wird die
flächenmäßig größte Region extrahiert und mit den beiden Begrenzungslinien des Gletschers (siehe Ab-
schnitt 7.2.3) verschnitten. Das fjord- bzw. landseitig liegende Schnittpolygon repräsentiert die extrahierte
Gletscherfront. Zusätzlich kann die morphologische Bildoperation Opening vorgeschaltet werden, die klei-
neremit demGletschergebiet verbundene, fehlklassifizierte Regionen imRandbereich eliminiert (Gonzalez
und Woods, 2008).
Ein wesentlicher Vorteil dieses Klassifikationsverfahrens im Vergleich zur profilweisen Frontlagebestim-
mung (siehe Abschnitt 7.2) ist die weitgehende Unabhängigkeit gegenüber ausgeprägten Grauwertgradi-
enten, wie sie z. B. beim Übergang von offenen Wasserbereichen zur Ice Mélange entstehen (vgl. Abbil-
dung 7.6b und Abbildung 7.4a).
Die Größe der Bildfenster zwischen 11×11 und 63×63 Pixel tragen zu einer guten Klassenseparierung bei.
Jedoch können mit diesen gewählten Fenstergrößen abrupte Texturwechsel an der Gletscherfront nicht
immer exakt aufgelöst werden. Dies kann sich in einer erhöhten Anzahl von Fehlklassifikationen entlang
des Gletscherrandes äußern. Eine Verringerung der maximalen Fenstergröße führt zu einer schlechteren
Beschreibung der Gletschertextur. Alternativ könnte das Klassifikationsergebnis der Gletscherfront als
Näherungsposition für das imAbschnitt 7.2 beschriebeneVerfahren der profilweisen Frontlagebestimmung
genutzt werden. Die Kombination beider Verfahren könnte so zu einer wesentlich robusteren Bestimmung
der Gletscherfront führen.
Der größte Nachteil der Texturanalyse ist die beschränkte Einsatzmöglichkeit in Landsat-7-Szenen mit
vorhandenem Streifenmuster. In diesen Szenen können auf Bildfenster basierenden Methoden keine Tex-
turmerkmale bestimmt werden. Die Anwendung des vorgestellten Klassifikationsverfahrens ist damit in
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Landsat-7-Daten nur bis Mai 2003 möglich. Die Erweiterung des Klassifikationsverfahrens auf Satellitenbil-
der des TM- und MSS-Sensors ist möglich, erfordert aber die Induktion eines neuen Entscheidungsbaums
mit entsprechenden Trainingsgebieten. Anstelle des panchromatischen Kanals sollte dann das Band 4 mit
verringerter Auflösung (30m) verwendet werden.
Die verwendete Klassifikation ist nicht auf die Segmentierung von Gletschergebieten beschränkt, sondern
kann auf weitere glaziologische Anwendungsgebiete adaptiert werden. Beispielsweise kann durch verfei-
nerte Trainingsdaten die räumliche und zeitliche Variation unterschiedlicher Spaltentexturen untersucht
werden. Eine weitere Anwendung besteht in der automatischen Detektion und im Monitoring von Su-
praglazialseen entlang des gesamten grönländischen Eisrandes. Damit verbunden lassen sich Form und
Größe der Gletscherseen bestimmen sowie deren zeitliche Änderungen und mögliche Ausflussereignisse
detektieren.

8 Dynamik der grönländischen Ausflussgletscher
In diesem Kapitel werden für den Großteil der grönländischen Ausflussgletscher die beobachteten Fließ-
geschwindigkeiten sowie deren Änderungen vorgestellt und diskutiert. Ergänzend dazu wurden für über
100 Gletscher die Frontlagen und deren zeitliche Änderungen im Landsat-Missionszeitraum abgeleitet.
Im folgenden Abschnitt wird zunächst ein Überblick über die Verteilung der untersuchten Ausflussglet-
scher und deren Veränderungen im Landsat-Missionszeitraum gegeben. Einen detaillierten Einblick in
die einzelnen Gletscherregionen gibt der zweite Abschnitt.
Aufgrund des Datenumfangs der abgeleiteten Ergebnisse ist eine ausführliche glaziologische Untersuchung
und Interpretation imRahmen dieser Arbeit wedermöglich noch gewollt. Vielmehr sollen die dargestellten
Ergebnisse einen Einblick in das zur Verfügung stehende Datenmaterial geben und die komplexe räumlich-
zeitliche Dynamik im Randbereich des grönländischen Eisschildes verdeutlichen.
8.1 Gesamtgrönland
Der Randbereich des Grönländischen Eisschildes wurde auf einer Fläche von mehr als 500 000 km2 in
90 Gebietspolygone unterteilt. Für jedes Teilgebiet wurden gemäß der in Kapitel 6 vorgestellten Schritt-
folge Geschwindigkeitsfelder bestimmt. Insgesamt konnten im Zeitraum zwischen 1972 und 2012 etwa
110 000 Geschwindigkeitsfelder aus über 16 000 Landsat-Szenen abgeleitet werden. Die in diesem Ab-
schnitt dargestellten Ergebnisse beschränken sich größtenteils auf den Landsat-7-Zeitraum zwischen 1999
und 2012, in welchem über drei Viertel aller verwendeten Szenen aufgenommen wurden. Die Ableitung
von Fließgeschwindigkeiten vor 1999 ist nur in Nord-Grönland und in den Gebieten der größten Aus-
flussgletscher möglich. In den anderen Bereichen können Fließgeschwindigkeiten aufgrund der geringen
radiometrischen und räumlichen Auflösung sowie der unzureichenden Datenlage der älteren MSS- und
TM-Aufnahmen nur selten bestimmt werden. Hingegen ist die Kartierung der Frontlage auch in älteren
Landsat-Daten in der Regel möglich. Nur in wenigen Randbereichen des grönländischen Eisschildes konn-
ten keine Fließgeschwindigkeiten ermittelt werden. Dies betrifft insbesondere die texturarmen Gebiete im
äußersten Nord- und Nordost-Grönland und einige landseitig endende Gletscher im Südwesten.
Für den Bereich des Eisschildes wurden 302 Ausflussgletscher untersucht. Jedem Gletscher wurde eine
repräsentative Position zugeordnet (rote Punkte in Abbildung 8.1), an der Fließgeschwindigkeiten aus
allen Geschwindigkeitsfeldern extrahiert wurden. In jeder Region konnten gewöhnlich zwischen 500 und
3000 Geschwindigkeitsfelder bestimmt werden. Der gewählte Gletscherpunkt wurde in einen Bereich mit
hoher Fließgeschwindigkeit gelegt. Für einen Gezeitengletscher ist dies in der Regel der Bereich nahe der
Gletscherfront. Hingegen wurde bei landseitig endenden Gletschern ein Punkt in der Nähe der Gleich-
gewichtslinie gewählt. Bei allen Punkten wurde darauf geachtet, dass von der Vielzahl der zur Verfügung
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Abbildung8.1:Überblicküber die untersuchten grönländischenAusflussgletscher, fürwelcheGeschwindigkeitsfelder
(rote Kreise) und Frontlagen (weiße Umkreise) bestimmtwurden. Die Gebietspolygone zeigen farbcodiert die Anzahl
der verfügbaren Geschwindigkeitsfelder an. Gletschernamen aus NunaGIS (2013) entnommen.
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Abbildung 8.2: Geschwindigkeits- und Eishöhenänderungen grönländischer Ausflussgletscher. (a) Jährliche Ge-
schwindigkeitsänderungen über den Zeitraum 1999–2012 der großen Ausflussgletscher Grönlands. Die gestrichene
rote Linie markiert die Eisscheide. Einzelne Gebietsgrenzen sind als blau-gestrichene Linien eingezeichnet. (b)
Jährliche Eishöhenänderungen des Grönländischen Eisschildes aus ICESat-Daten des Zeitraums 10/2003–03/2008
aus Ewert u. a. (2012).
stehenden Geschwindigkeitsfelder an der gewählten Position eine gute Datenabdeckung existiert. Dies
führt dazu, dass die hier dargestellten Geschwindigkeiten in der Regel nicht der maximalen Fließgeschwin-
digkeit entsprechen. Neben der Punktdefinition wurden jedem Gletscher Metainformationen zugeordnet.
Die Metadaten beinhalten Informationen über alternative Schreibweisen des Gletschers und weitere im
GLIMS-Standard definierte gletscherspezifische Parameter, wie beispielsweise Gletschertyp, -form und
-frontcharakteristik (Rau u. a., 2005). Des Weiteren wurden für alle Gezeitengletscher mittlere Frontbreiten
bestimmt und in den Metadaten hinterlegt.
In allen wolkenfreien Landsat-Szenen wurde eine automatische Kartierung von Gletscherfronten an
130 Ausflussgletschern (weiße Umkreise in Abbildung 8.1) durchgeführt. Für den Zeitraum 1972–2012
wurden je nach Gletscher zwischen 8 und 106 Frontlagen abgeleitet. Aus diesen Daten können neben dem
Langzeittrend der Frontbewegung auch saisonale und interannuale Variationen untersucht werden.
Die Abbildung 8.2a zeigt für den Zeitraum 1999–2012 die jährliche absolute Änderung in der Fließgeschwin-
digkeit für alle ausgewählten Gletscherpunkte. Diese Änderung entspricht der linearen Beschleunigung
aller extrahierten Geschwindigkeiten an der ausgewählten Gletscherposition. Die im Filterschritt bei der
Bestimmung der Geschwindigkeitsfelder nicht detektierten Ausreißer wurden bei der Trendbestimmung
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durch einen robusten Bonferroni-Ausreißertest eliminiert. Für einige Gletscher liegen keine Geschwindig-
keitsinformationen aus den Jahren 2000, 2011 oder 2012 vor. In diesen Fällen bezieht sich der dargestellte
lineare Trend auf ein kürzeres Zeitintervall.
Aus der Darstellung wird deutlich, dass die Veränderungen im Fließregime innerhalb der letzten 14 Jah-
re regional stark differieren. Während überwiegend eine Beschleunigung der Fließgeschwindigkeit im
Nordwesten und Südosten Grönlands beobachtet werden konnte, weisen die Gletscher im Norden und
Nordosten bis auf den Zachariae Isstrøm ein stabiles Fließregime auf. Von einem stabilen Verhalten wird
ausgegangen, wenn der Langzeittrend im Bereich von ±0,05m/Tag Jahr−1 liegt. Die größten Änderungen
von über 0,9m/Tag Jahr−1 wurden am Jakobshavn Isbræ und am Upernavik Isstrøm imWesten sowie an
einem Gletscher in der Køge Bugt im Südosten detektiert. Nur einige wenige Gletscher weisen aktuell nied-
rigere Fließgeschwindigkeiten auf als noch im Jahre 1999. Eine ausführliche Untersuchung zu einzelnen
Gletschern erfolgt im nächsten Abschnitt.
Die regionale Verteilung der beobachteten Beschleunigungen der Ausflussgletscher entspricht imWesent-
lichen, trotz unterschiedlicher Beobachtungsintervalle, den Regionen, in denen von Ewert u. a. (2012)
mittels ICESat auch eine starke Eishöhenabnahme detektiert wurde (siehe Abbildung 8.2b). Vor allem
im nordwestlichen (68°N–72°N) sowie im südöstlichen Randbereich (60°N–69°N) des Eisschildes wur-
den große Eishöhenänderungen beobachtet, die überwiegend mit einer beschleunigten Eisbewegung im
Ausflussbereich einhergehen. Dagegen sind im Norden und im Nordosten weder ausgeprägte räumliche
Muster der Eishöhenänderung noch große Änderungen im Fließregime erkennbar.
8.2 Regionen Grönlands
Die Änderungen der Fließgeschwindigkeit und der Frontlage grönländischer Gletscher weisen weder ein
zeitlich noch räumlich einheitliches Muster auf. Zwar zeigen die Gletscher Nord- und Nordost-Grönlands
über weite Küstenabschnitte keine signifikanten Änderungen, doch lässt sich in allen anderen Regionen
nur schwer ein einheitliches Verhalten beobachten. In manchen Regionen können benachbarte Gletscher
teilweise eine völlig entgegengesetzte Gletscherdynamik aufweisen. Auch bestehen große Unterschiede im
zeitlichen Beginn, in der Dauer und im Ende von Beschleunigungsphasen bzw. Zeiten eines verlangsamten
Eisflusses.
Die folgenden Unterabschnitte sollen ein detailliertes Bild über das individuelle Verhalten der Ausflussglet-
scher in den sieben geografischen Regionen Grönlands geben. Insbesondere wird ein Überblick über die
Gletschergeschwindigkeit, deren zeitliche Änderung und die Variation der Gletscherlänge gegeben. Zudem
werden Wechselwirkungen zwischen den Veränderungen des Fließregimes und der Frontlage untersucht
sowie das Verhalten des Gletschers zu seiner Nachbarschaft diskutiert.
8.2.1 Nordwest-Grönland
Das Gebiet Nordwest-Grönlands erstreckt sich von 72,5°N bis 78°N und ist von einer Vielzahl schnell
fließender sowie dicht nebeneinander liegender Ausflussgletscher geprägt (siehe Abbildung 8.3). Von den
reichlich 50 untersuchten Gletschern werden wenige lokale Gletscher im Norden von kleineren Eiskappen
gespeist. Mit Ausnahme des äußersten Nordwestens befinden sich auf dem gesamten Küstenabschnitt
nur wenige eisfreie Bereiche. In einigen Gebieten konnten aufgrund fehlender kontrastreicher Bildtextur
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keine Fließgeschwindigkeiten abgeleitet werden. Im Wesentlichen betrifft dies das Steensby-Land, den
Küstenstreifen zwischen Prudhoe-Land und dem Humboldt-Gletscher sowie das Gebiet westlich der
Melville Bugt bis hin zu Kap York.
Die Fließgeschwindigkeiten der Ausflussgletscher weisen häufig hohe Werte von über 5m/Tag auf, welche
auf die verhältnismäßig hohen Akkumulationsraten zurückzuführen sind (Joughin u. a., 2010a). Fast alle
Gletscher in Nordwest-Grönland haben sich im letzten Jahrzehnt zurückgezogen und beschleunigt. Dabei
zeigten die Ergebnisse von Rignot und Kanagaratnam (2006), dass die größten Änderungen 2004/2005
begannen. Die im Zeitraum 2003–2009 ermittelte Eismassenänderung entspricht mit -57Gt/Jahr etwa
einem Viertel des gesamtgrönländischen Massenverlustes (Sasgen u. a., 2012).
Im Vergleich zu Ost-Grönland besitzt Nordwest-Grönland für die Zeit vor der Satellitenära deutlich
bessere Beobachtungsdaten. Dies liegt zum Großteil an den von der U. S.-Küstenwache im Rahmen des
IIP (International Ice Patrol) durchgeführten Aufklärungsfahrten. Diese im Jahre 1928 begonnenen und
bis in die späten 1970er Jahre fortgeführten Fahrten umfassten die Beobachtung der Gletscherfrontlagen
sowie die Abschätzung der Kalbeisproduktion zahlreicher großer Ausflussgletscher (Kollmeyer, 1980).
Die Ergebnisse der Wiederholungsmessungen zeigten schon damals für den Großteil der Gletscher einen
Frontrückzug (ebd.).
Eine Übersicht aller ermittelten Geschwindigkeitsänderungen gibt Abbildung 8.3. Für ausgewählte Glet-
scher sind zusätzlich die mittleren jährlichen Änderungen für die Zeiträume 1999–2003, 2004–2007 und
2008–2012 angegeben. Nachfolgend werden die wesentlichen Ergebnisse aller untersuchten Gletscher zu-
sammengestellt. Eine umfangreichere Untersuchung der beobachteten Veränderungen wurde am Harald
Moltke Bræ und am Upernavik Isstrøm vorgenommen.
Inglefield Bredning und Granville-Fjord
Der größte Ausflussgletscher im Inglefield Bredning ist mit 7,5 km Frontbreite der Heilprin-Gletscher.
Obwohl er sich in den letzten zwölf Jahren 1,8 km zurückzog, weist er über diesen Zeitraum neben kleinen
saisonalen Variationen keine langfristige Geschwindigkeitsänderung auf. Dagegen zeigt der wenige Kilo-
meter nördlicher gelegene Tracy-Gletscher gravierende Änderungen. Noch 1947 reichte seine Front an die
über 10 km westlich befindliche Josephine Peary Ø heran (Kollmeyer, 1980). Nach Abbruch seiner Glet-
scherzunge im Jahre 2000 (Sakakibara und Sugiyama, 2011) setzte sich bis heute der Rückzug über weitere
3 km nach Osten fort und beschleunigte sich mit 0,12m/Tag Jahr−1. Gleichzeitig löste sich die ehemals mit
dem Tracy-Gletscher koaleszierende Gletscherfront des Farquhar-Gletschers (Dawes und van As, 2010).
Ein vergleichbares, jedoch abgeschwächtes Verhalten zeigen die im nördlichen Teil der Hayes-Halbinsel
gelegenen Hubbard-, Hart-, Sharp- und Melville-Gletscher. Alle vier Gletscher weisen ein gleichmäßiges
Rückzugsverhalten zwischen 17 und 35m/Jahr bei einer geringeren Beschleunigung der Fließgeschwindig-
keit von 0,1m/Tag Jahr−1 auf. Westlich des Hubbard-Gletschers zeigen der Bowdoin- und der Verhoeff-
Gletscher keine signifikanten Änderungen in der Fließgeschwindigkeit. Ein ebenfalls stabiles Verhalten
besitzen der im Südosten des Inglefield Bredning befindliche Leidy-Gletscher sowie der Marie-Gletscher
und der Sermiarssupaluk im Olrik-Fjord.
Einer der wenigen vorstoßenden Gletscher ist der im Granville-Fjord gelegene Berlingske Bræ (ebd.).
Historische Aufnahmen belegen einen stetigen Vorstoß seit 1916 (ebd.), der auch in aktuellen Landsat-
Aufnahmen erkennbar ist. Zwischen 1987 und 2011 weiteten sich Teile der Gletscherfront zirka 1,1 km
in den Granville-Fjord aus. Ungeachtet des Vorstoßes beschleunigt sich der Gletscher jährlich etwa um
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Abbildung 8.3: Änderung des Fließregimes in Nordwest-Grönland für die Bereiche zwischen (a) 74,5°N–78°N und
(b) 72,5°N–74,5°N.Die einzelnen gefülltenKreise zeigen farbcodiert die jährlichemittlere Geschwindigkeitsänderung.
Für die Zeiträume 1999–2003, 2004–2007 und 2008–2012 sind die mittleren Geschwindigkeitsänderungen mit
farbigen Quadraten angezeigt (von links nach rechts). Jene Gletscher, die keinen offiziellen Namen haben, wurden
nach benachbarten Landmarken benannt und sind kursiv gekennzeichnet. Die rot eingerahmten Gletscher werden
im Text näher untersucht. Als Hintergrundbild dient das GLS2010-Landsat-Mosaik (ESRI, 2013). Das dargestellte
Geschwindigkeitsmosaik ist aus einem Stapel mediangefilterter Geschwindigkeitsfelder des Zeitraums 2010–2012
zusammengesetzt. In dieser Darstellung wurden noch vorhandene Ausreißer nachträglich manuell eliminiert.
0,1m/Tag. ImGegensatz dazu befindet sich der amWestende des Fjordes gelegene Politiken Bræ bei stabiler
Fließgeschwindigkeit von 1,6m/Tag auf dem Rückzug.
Harald Moltke Bræ
Der imWolstenholme-Fjord gelegene Harald Moltke Bræ gehört zu den Surge-Gletschern und ist von epi-
sodischen Geschwindigkeitsänderungen im Bereich von 0,08m/Tag bis 4,8m/Tag charakterisiert (Mock,
1966). Das Einzugsgebiet dieses an seiner Front 6 km breiten und 400m dicken Gletschers gehört nicht,
wie ursprünglich angenommen, zum Grönländischen Eisschild, sondern wird von einer lokalen Eis-
kappe gespeist (Rignot u. a., 2001). Historische Aufzeichnungen von Wright (1939) und Mock (1966)
über die Frontlage und die Fließgeschwindigkeit dokumentieren Surge-Ereignisse des Gletschers in den
Jahren 1926–1928 und 1956–1958. Ein weiteres Surge-Ereignis im Jahre 2005, das auch in den Landsat-

















































Abbildung 8.4: Surge-Verhalten des Harald Moltke Bræ. Ausgewählte Geschwindigkeitsfelder verschiedener Be-
obachtungsjahre zeigen identifizierte Surge-Ereignisse (a, b, d, e)mit hohen Fließgeschwindigkeiten, die sich mit
Ruhephasen (c, f) abwechseln. (g) Fließgeschwindigkeit (blaue Kreise) sowie Mittelwert aller bestimmten Geschwin-
digkeiten eines Jahres (gelbe Quadrate) für eine Position im Frontbereich (schwarzes Dreieck in a). Im Zeitraum
1999-2011 ist zusätzlich die relative Frontposition (grüne Dreiecke) entlang des Zentralprofils eingezeichnet. Positive
Werte der Frontlage (FL) kennzeichnen einen relativen Frontrückzug. Die ungefähre Dauer eines Surge-Ereignisses
ist grün markiert.
Geschwindigkeitsfeldern nachweisbar ist, wurde von Rignot und Kanagaratnam (2006) identifiziert (siehe
Abbildung 8.4). Die in den Jahren 1999/2000 beobachteten hohen Fließgeschwindigkeiten lassen ebenfalls
auf ein Surge-Ereignis schließen.
Einen detaillierteren Einblick in das Verhalten der Frontlage und der Fließgeschwindigkeit der letzten
Dekade gibt Abbildung 8.4. Deutlich zu erkennen sind die beiden Surge-Ereignisse in den Jahren 1999 und
2005. Während dieser Zeit werden in 5 km Entfernung von der Gletscherfront Geschwindigkeiten von
annähernd 6m/Tag erreicht. Diese können im unmittelbaren Frontbereich auf bis zu 9,5m/Tag ansteigen,
während der Gletscher in seinen Ruhephasen nur durchschnittlich mit 0,5±0,2m/Tag fließt. Innerhalb
weniger Jahre kann sich somit die Fließgeschwindigkeit fast verzwanzigfachen.
Eine gute Dokumentation des Surge-Ereignisses im Jahre 2005/2006 gibt Abbildung 8.4g. Erste Anzeichen
einer Beschleunigung sind schon im Sommer des Jahres 2004 nachweisbar. Im Laufe des Jahres 2005 erfolgt
danach ein abrupter Anstieg der Fließgeschwindigkeit von 1,4m/Tag im März auf 5,8m/Tag im Juli. Im
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darauffolgenden Jahr verlangsamt sich der Gletscher auf den in der Ruhephase typischen Wert, den der
Gletscher bis heute beibehalten hat.
Die Geschwindigkeitsänderungenwährend eines Surge-Ereignisses werden in der Regel von einemVorstoß
der Gletscherfront begleitet. Dies trifft auch für das Surge-Ereignis im Jahre 2005 zu. Ungeachtet der
Vorstoßphasen befindet sich der Harald Moltke Bræ seit den ersten Beobachtungen aus dem Jahre 1916
auf dem Rückzug. Im Zeitraum 1976–2012 beträgt der aus Landsat-Bildern ermittelte Frontrückzug etwa
190m/Jahr.
Lauge Koch Kyst
DasWestende der Lauge Koch Kyst zwischen Kap York undMeteor Bugt besitzt eine Vielzahl von kleineren
Gletschern mit langgezogenen, südlich ausfließenden Gletscherzungen. Der Großteil dieser Gletscher,
u. a. der Pulsilik-Gletscher, der Helland-Gletscher, der Yngvar-Nielsen-Gletscher sowie die Gletscher im
Sidebriksfjord, fließtmit etwa 1 bis 3m/Tag undweist eine Beschleunigung der Fließgeschwindigkeit von bis
zu 50% auf. Diese Beschleunigung im Frontbereich ist hauptsächlich auf den im Jahre 2008 beginnenden
starken Geschwindigkeitsanstieg zurückzuführen. Der langsam fließende Savigssuaq-Gletscher, der Mohn-
Gletscher sowie einige kleinere Gletscher zeigen keine Änderungen im Fließregime.
Begünstigt durch das flache Relief reihen sich entlang der Melville Bugt zahlreiche Ausflussgletscher,
die hohe Fließgeschwindigkeiten aufweisen. Mit einer zeitlich stabilen Fließgeschwindigkeit von über
5m/Tag besitzt der Gade-Gletscher (76°20′N) einen für diese Breite ungewöhnlich hohen Eismassen-
ausstoß von 9,8 km3/Jahr (Weidick, 1995). Im Vergleich dazu weisen der benachbarte Morell-Gletscher
sowie der Døcker-Smith-Gletscher mit 2,6 km3/Jahr eine deutlich kleinere Kalbeisproduktion auf (ebd.).
Allerdings zeigen beide Gletscher ein hinsichtlich der Frontlage und der Fließgeschwindigkeit auffälliges
dynamisches Verhalten. Zwischen 2002 und 2004 brach ein 4,8 km langer Teil der Gletscherzunge am
Døcker-Smith-Gletscher ab. Daraufhin blieb die Frontlage bis Mitte 2012 stabil, ehe sie im August 2012 um
einen weiteren Kilometer zurückwich. Auch der Morell-Gletscher zeigt ein vergleichbares Frontlagever-
halten mit einer Rückzugsgeschwindigkeit von 135m/Jahr. Das Verhalten der Fließgeschwindigkeit beider
Gletscher ist zur Frontlageänderung konträr. Einer Beschleunigungsphase zwischen 2000 und 2004 folgte
eine Verlangsamung der Fließgeschwindigkeit bis 2007. Seit dieser Zeit beschleunigen sich beide Gletscher
erneut.
Eine Beschleunigung der Frontgeschwindigkeit seit 2007/2008 ist an allen drei Ausflüssen des Rink-
Gletschers und am Peary-Gletscher zu beobachten. Der Hauptausfluss des Rink-Gletschers erfuhr im
Jahre 2005 einen abrupten Abbruch der Gletscherfront von etwa 2,5 km. Die Front des Peary-Gletschers
zog sich zwischen 2010 und 2011 um etwa 1,2 km zurück. Mit einer maximalen Geschwindigkeit von et-
wa 10m/Tag (Juli) ist der Kong-Oscar-Gletscher der schnellste Gletscher im Bereich der Melville Bugt.
Bevan u. a. (2012) beobachteten ein stabiles Fließverhalten zwischen 1985 und 2007. Eine Verlängerung
der Zeitreihe offenbart jedoch eine deutliche Zunahme der Fließgeschwindigkeit des Hauptausflusses seit
2006. Dieses Verhalten ist abgeschwächt auch am Nordenskiöld-Gletscher zu beobachten, während eine
leichte Beschleunigung am Nansen-Gletscher erst 2008 einsetzt.
In der Duneira Bugt nördlich der Tugtuligssuaq-Halbinsel befinden sich mit dem Sverdrup- und dem
Dietrichson-Gletscher zwei weitere schnell fließende Ausflussgletscher. Nach einer Phase stabiler Frontge-
schwindigkeiten zwischen 1999 und 2003 verzeichnete der Sverdrup-Gletscher innerhalb eines Jahres einen
sprunghaften Anstieg von 4,4 auf 5,6m/Tag bei gleichzeitigem Verlust eines etwa 1,8 km langen Frontab-
schnitts. Eine ebenfalls drastische Beschleunigung um jährlich etwa 0,5m/Tag erfuhr der Dietrichson-
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Gletscher nach einer vierjährigen Phase verlangsamten Fließens zwischen 2008 und 2011. Dabei veränderte
sich die Frontlage über den gesamten Beobachtungszeitraum zwischen 1978 und 2012 mit -29±3m/Jahr
nur leicht.
Einer der bedeutendsten Kalbeisproduzenten entlang der Lauge Koch Kyst ist mit 7,9 km3/Jahr der
Steenstrup-Gletscher (Weidick, 1995; Dawes und van As, 2010). Er bildet zusammen mit dem südlicher
gelegenen Kjer-Gletscher eine rund 60 km lange, durchgehende Gletscherfront. Seit den ersten Beobach-
tungen im Jahre 1916 zog sich der Steenstrup Bræ um etwa 25 km zurück (Dawes und van As, 2010). Allein
in den letzten zwölf Jahren konnte ein Frontrückgang von über 4 km (360m/Jahr) bestimmt werden. Der
Frontrückgang wird von einer starken Beschleunigung von über 0,3m/Tag Jahr−1 des Gletschers begleitet.
Daneben zeigt der Gletscher eine ausgeprägte saisonale Geschwindigkeitsvariation mit einem Maximum
im Juli, das mit der maximalen Monatsmitteltemperatur korreliert (van As, 2011). Der über Jahrzehnte
stabil liegende Kjer-Gletscher beschleunigt sich seit dem Kontaktverlust zur Insel Red Head im Jahre 2005
(ebd.) und zieht sich dabei mit etwa 90m/Jahr zurück. Weiter im Süden zeigen die Ausflüsse des Hayes-
Gletschers trotz andauerndem Rückzug nur einen geringen Anstieg der Fließgeschwindigkeit. Dagegen ist
der schnell fließende Ausflussgletscher im Bereich des Hovgård Kystlands von einem stabilen Fließregime
gekennzeichnet.
Eine markante Abbruchgeschichte besitzt der zwischen den Halbinseln Nunatakavsaup und Wandel-Land
fließende, 5 km breite Alison-Gletscher (Nunatakavsaup sermia). Seit 1999 verlagerte sich die Gletscher-
front um über 14 km (1,2 km/Jahr) ins Inland. McFadden u. a. (2011) beobachteten zwischen 2000 und 2005
einen Anstieg der Eisbewegung um 80%, dem eine stabile Phase bis 2009 folgte. Abgeleitete Geschwin-
digkeiten aus Landsat-Aufnahmen in den Jahren 2010 und 2011 zeigen danach eine erneute Beschleu-
nigung, die im darauffolgenden Jahr wieder auf das Niveau von 2009 abfiel. Eine stete Beschleunigung
von 0,14m/Tag Jahr−1 bei annähernd stabiler Frontlage zeigt der von drei Zuflüssen gespeiste und 20 km
südlicher gelegene Igdlugdlip sermia.
Übereinstimmend mit den Ergebnissen von Joughin u. a. (2010a) weisen südlich des Igdlugdlip sermia
bis zum Nunatakavsaup sermia annähernd alle Gletscher nur geringe Änderungen der Eisbewegung auf.
Dies betrifft den Cornell-Gletscher, den Ussing Bræer, den Qaneq-Gletscher und die beiden Ausflüsse des
Giesecke Bræer: Qeqertarssûp sermia sowie Kakivfait sermiat. Der Qeqertarssûp sermia beschleunigte ab-
rupt um 0,8m/Tag im Zeitraum 2008–2009 bei gleichzeitigem Frontrückzug zwischen 50 und 100m/Jahr,
während der Kakivfait sermiat im Jahre 2011 über einen Kilometer seiner Gletscherfront verlor. Eine große
Ausnahme des allgemeinen Beschleunigungsmusters in Nordwest-Grönland bildet der Nunatakavsaup
sermia. Dieser Gletscher verringerte seine Fließgeschwindigkeit zwischen 2000 und 2006 um 40% (ebd.).
In der Folge beschleunigte der Gletscher leicht, fließt aber bis heute mit einer im Vergleich zum Jahre 2000
um 30% reduzierten Geschwindigkeit von 4m/Tag.
Upernavik Isstrøm
Der Upernavik Isstrøm ist mit 8,1 km3/Jahr einer der mächtigsten Kalbeisproduzenten in Nordwest-
Grönland (Rignot undKanagaratnam, 2006). Das heute ausmehreren, nicht zusammenhängendenAusflüs-
sen bestehende Gletschersystem war noch zwischen 1849 und 1986 ein geschlossener Eisstrom (Kollmeyer,
1980). Abbildung 8.5 gibt einen Überblick über den Zerfall des kleines Schelfeises in den letzten 150 Jahren.
Untersuchungen vonWeidick (1995) belegen, dass die Front seit der kleinen Eiszeit etwa 20 km zurückgewi-
chen ist. Den größten Veränderungen unterlag vor allem der nordwestlich gelegeneHauptstrom (Position 4
in Abbildung 8.5a). Im Zeitraum 2004–2008 verdoppelte der Gletscher seine Fließgeschwindigkeit von
7,5m/Tag auf 15m/Tag (siehe Abbildung 8.5c). Etwa drei Jahre verzögert folgte in den Jahren 2007/2008
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Abbildung 8.5: Frontlage- und Fließgeschwindigkeitsänderungen der Ausflussgletscher im Upernavik Isfjord. (a)
Mittlere Fließgeschwindigkeiten im Jahre 2009 der Ausflussgletscher. Zusätzlich dargestellt sind die abgeleiteten
Frontlagen der Jahre 1849, 1973/1975, 1999 und 2012. Die historische Frontlage von 1849 (weiß gestrichen) ist aus
Kollmeyer (1980) entnommen. (b) Differenz der Fließgeschwindigkeiten der Jahre 2012 und 2000. Relative Front-
lage (Dreiecke) und Fließgeschwindigkeit (blaue Punkte) über den Zeitraum 1999–2012 für (c) Position 4 und (d)
Position 3. Die gelben Quadrate stellen darin die Mittelwerte aller bestimmten Geschwindigkeiten eines Jahres dar.
Positive Werte der Frontlage (FL) kennzeichnen einen relativen Frontrückzug.
ein etwa 4 km langer Frontabbruch. Danach stabilisierte sich sowohl die Fließgeschwindigkeit als auch die
Frontlage. Seit 2010 beschleunigt sich der Gletscher bei konstanter Frontlage nur langsam.
Bemerkenswert ist, dass die Ausflüsse des Upernavik Isstrøms ein voneinander abweichendes Fließverhal-
ten sowohl hinsichtlich Betragsänderung als auch bezüglich des zeitlichen Verlaufs zeigen. Illustriert wird
dies in Abbildung 8.5b, die die absolute Änderung der Fließgeschwindigkeit zwischen 2000 und 2012 zeigt.
Während die Ausflüsse 3–6 im Untersuchungszeitraum beschleunigen, verringert sich im selben Zeitraum
die Fließgeschwindigkeit an den Ausflüssen 1 und 2.
Aber auch zwischen den Ausflüssen, die ein beschleunigtes Fließverhalten aufweisen, bestehen Unter-
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schiede im zeitlichen Verlauf. Ein Vergleich der Fließgeschwindigkeiten an den Positionen 3 und 4 (siehe
Abbildungen 8.5c und 8.5d) lässt erkennen, dass der Beschleunigungsanfang der nur 12 km voneinander
entfernten Punkte fünf Jahre versetzt stattfindet. Position 3 wies bis 2009 eine annähernd konstante Fließ-
geschwindigkeit auf. Im Zeitraum 2009–2011 stieg die Fließgeschwindigkeit und fällt seitdem wieder leicht
ab. Die Frontlage verhält sich dazu synchron. Während der Beschleunigungsphase zieht sich der Gletscher
zurück und stößt für die Dauer verringerter Fließgeschwindigkeit vor.
Im unteren Bereich des Gletschers ermittelten Nielsen u. a. (2012) über den Zeitraum 2005–2011 aus
ICESat- und SPOT5-Daten eine Eismassenänderung von -6,7 Gt/Jahr und eine Höhenänderung von
bis zu 40m/Jahr. Den Eismassenverlust über das gesamte Einzugsgebiet schätzen Khan u. a. (2013) auf
-72,3 Gt/Jahr, wovon 79% eisdynamischen Reaktionen zugeschrieben werden. Als Auslöser dafür werden
die relativ warmen Luft- und Wassertemperaturen vermutet (ebd.).
8.2.2 Zentralwest-Grönland
Die Region Zentralwest-Grönlands erstreckt sich über einen etwa 450 km langen Küstenstreifen von
68,25°N bis 72°N und besitzt im Gegensatz zu Nordwest-Grönland einen bis über 150 km ins Inland rei-
chenden, weitestgehend eisfreien Küstenstreifen. Das stark glazial geprägte Relief besteht im nördlichen
Teil aus über 2000m hohen Gebirgszügen und geht südlich der Halbinsel Nuusuaq in relativ niedrige (400–
800m) Höhenzüge über. Die gesamte Region ist durch ein weitreichendes Fjordsystem zerschnitten, an
dessen Fjordenden in der Regel mächtige, schnell fließende Ausflussgletscher lagern (Stäblein, 1975). Viele
dieser Ausflussgletscher besitzen eine hohe Kalbeisproduktion von über 10Gt/Jahr mit einer nach Süden
stark abnehmenden und weit ins Inland reichenden negativen OMB (Rignot und Kanagaratnam, 2006;
van den Broeke u. a., 2009). Obwohl Zentralwest-Grönland nur einen etwa 450 km langen Küstenabschnitt
umfasst, tragen die beobachteten großen Änderungen innerhalb der letzten zwei Dekaden entscheidend
zum Anstieg des gesamten grönländischen Eismassenverlustes bei.
Die Geschwindigkeitsänderungen der Ausflussgletscher über den Beobachtungszeitraum von 1999–2012
sind in Abbildung 8.6 dargestellt. Für die in diesemGebiet überwiegend als Gezeitengletscher auftretenden
Ausflussgletscher werden im Folgenden interannuale und saisonale Variationen im Fließregime einerseits
und Beginn und Ende längerfristiger Beschleunigungsphasen andererseits untersucht.
Zwischen Svartenhuk Halvø und Nuusuaq-Halbinsel
Die von mächtigen Bergflanken umgebenen und in schmalen, 3 bis 4 km breiten Fjorden gelegenen Glet-
scher Íngia Isbræ und Umiámáko Isbræ verdoppelten im Zeitraum 1999–2010 ihre Fließgeschwindigkeiten
(Howat u. a., 2010). Nach einer bis 1973 nachweisbar stabilen Phase der Gletscherfronten folgte seit Mit-
te des Jahres 2003 ein kontinuierlicher Rückzug beider Gletscher. Seit etwa 2009 wurden keine großen
Frontvariationen an diesen Gletschern beobachtet. Dieses einheitliche Verhalten der Frontposition ist
jedoch nicht an die Veränderung der Fließgeschwindigkeit gekoppelt. Während der Umiámáko Isbræ sich
zwischen 2004 und 2009 um 0,3m/Tag Jahr−1 beschleunigte und sich seitdem verlangsamt, zeigt der Íngia
Isbræ nach einer langen stabilen Phase erst seit 2008 eine bis heute andauernde starke Beschleunigung
von über 0,7m/Tag Jahr−1.
Weiter südlich befindet sich der Rink Isbræ seit über vier Jahrzehnten in einem stabilen Zustand (Bauer,
1968; Kollmeyer, 1980; Joughin u. a., 2010a). Bei einer mittleren Fließgeschwindigkeit von etwa 12m/Tag
oszilliert er mit einer großen saisonalen Amplitude von >1m/Tag mit einem Maximum zwischen Juli
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Abbildung 8.6: Änderung des Fließregimes in Zentralwest-Grönland für den Bereich zwischen (a) 70,25°N–72,3°N
und (b) 68,2°N–70,3°N. Symbolik analog zu Abbildung 8.3.
und August. Im gleichen Rhythmus variiert auch seine Frontposition, die im Laufe eines Jahres ±500m
um eine mittlere stabile Position schwankt (Howat u. a., 2010; Bevan u. a., 2012). Eine ebenfalls große
saisonale Variation der Fließgeschwindigkeit kennzeichnet den Kangerdlugssûp sermessua, der sich im
Zeitraum 1999–2007 um etwa 0,1m/Tag verlangsamte und dabei einen leichten Vorstoß der Gletscherfront
verzeichnete. Seit dem Jahre 2008 befindet sich dieser Gletscher in einer Beschleunigungsphase.
Südlich des Kangerdlugssûp sermessua zeigen bis auf den Sermeq silardleq alle großen Ausflussgletscher
nördlich der Nuusuaq-Halbinsel keinen oder nur einen geringen Anstieg ihrer Fließgeschwindigkeit. Dies
umfasst die Gletscher Kangerdluarssûp sermia, Sermeq avangnardleq, Perdlerfiup sermia, Kangigdleq,
Sermilik und Lille-Gletscher (siehe Abbildung 8.6). Trotz dieser geringen Änderungen im Fließregime
weisen der Kangerdluarssûp sermia (-100m/Jahr), der Lille-Gletscher (-80m/Jahr) und der Perdlerfiup
sermia mit (-60m/Jahr) einen Frontrückzug auf.
Der von zwei schnell fließenden Ausflusskanälen gespeiste Sermeq silardleq zeigte zwischen 1999 und 2010
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trotz einer deutlichen Frontverlagerung von über 100m/Jahr ins Inland nur einen geringfügigen Anstieg
seiner Fließgeschwindigkeit. Dies änderte sich nach dem Frontabbruch auf über einem Kilometer Länge
in den darauffolgenden zwei Jahren, mit dem ein Sprung der Fließgeschwindigkeit um 2m/Tag verbunden
war.
Der an der Nordflanke der Nuusuaq-Halbinsel gelegene Store-Gletscher ist der im Untersuchungsgebiet
einzige Gletscher, an dem zwischen 1999 und 2012 eine Verringerung der Fließgeschwindigkeit festgestellt
wurde. Auch zeigt seine über 5 km breite Gletscherfront imUntersuchungszeitraum, bis auf kleine saisonale
Schwankungen, keine erkennbare Veränderung.
Disko Bugt
Die im nördlichen Bereich der Disko Bugt (Disko-Bucht) gelegenen Gletscher Sermeq avangnardleq und
Sermeq kujatdleq weisen eine kontinuierliche Verringerung ihrer Frontgeschwindigkeiten auf. Zudem
beobachtet man am Sermeq kujatdleq mit jährlich etwa -0,2m/Tag eine der größten Geschwindigkeitsab-
nahmen in ganz Grönland. Dabei stößt er jedes Jahr um etwa 20m vor. Der mit dem Sermeq kujatdleq auf
einer Länge von 12 km koaleszierende Kangilerngata sermia besitzt ein in dieser Region ungewöhnliches
Fließverhalten. Nach einer stabilen Phase zwischen 1999 und 2004 kam die Eisbewegung in den Jahren
2004/2005 nahezu zum Stillstand und stieg in den darauffolgenden Jahren um das Sechsfache auf 5,3m/Tag.
Seit 2010 verlangsamt sich dieser Gletscher erneut. Moon u. a. (2012) interpretieren dieses Verhalten als
ein mögliches Surge-Ereignis. Über das Beobachtungsintervall 2001–2012 verlor der Gletscher über 8 km
seiner Gletscherfront. Wenige Kilometer weiter südlich kalbt der Eqip sermia auf einer Länge von 5,8 km.
Unterbrochen von Phasen gleichmäßiger Eisbewegung beschleunigt sich der Gletscher seit 1999 jährlich
um etwa 0,06m/Tag. Neben einem sprunghaften Anstieg der Frontgeschwindigkeit mit 0,27m/Tag Jahr−1
seit 2008 verliert er kontinuierlich große Teile seiner nördlichen Gletscherzunge.
Der im Kangia gelegene Jakobshavn Isbræ ist nicht nur einer der schnellsten und produktivsten Gletscher
Grönlands, sondern unterliegt größten Veränderungen in seiner Gletscherdynamik und wird im folgenden
Unterabschnitt näher untersucht. Südlich des Jakobshavn Isbræ existieren in Zentralost-Grönland nur
sehr langsam fließende und meist landseitig endende Gletscher, die im Untersuchungszeitraum keine
signifikante Änderung hinsichtlich ihrer Frontlage und ihres Fließregimes erfuhren (siehe Abbildung 8.6).
Jakobshavn Isbræ
Der in der Disko-Bucht gelegene Jakobshavn Isbræ besitzt ein etwa 110 000 km2 großes Einzugsgebiet und
ist aufgrund seiner Größe und seiner hohen Fließgeschwindigkeit von über 40m/Tag einer dermächtigsten
Ausflussgletscher der Erde (Echelmeyer u. a., 1991). Über einen vergleichsweise schmalen Ausflusskanal
von etwa 10 km führt er enorme Eismassen von bis zu 46 km3/Jahr ab, die mehr als 10% der gesamtgrönlän-
dischen Kalbeisproduktion entsprechen (Rignot und Kanagaratnam, 2006; Weidick und Bennike, 2007).
Der Gletscher fließt in einem bis zu -1500m tiefen subglazialen Trog, der weit über 70 km ins Inland
reichend noch unterhalb des Meeresspiegels gelegen ist (Clarke und Echelmeyer, 1996). Auch in 50 km
Entfernung von der Gletscherfront werden in diesem Trogbereich noch für einen Eisschild ungewöhnlich
hohe Fließgeschwindigkeiten von mehr als 200m/Jahr erreicht (Echelmeyer und Harrison, 1990).
Der Eisrand des Jakobshavn Isbræ zeigt große langzeitige Schwankungen. Vor etwa 10 000 Jahren befand
sich die Gletscherfront am Ende des Eisfjordes und zog sich bis vor 7500 Jahren, unterbrochen von kurzen
Vorstoßphasen, auf eine etwa 50 km östliche Position zurück (Young u. a., 2011). Untersuchungen von 14C-
und 10Be-Datierungen belegen, dass während des mittleren Holozäns vor 7000 bis 2000 Jahren die Front
und der Eisrand hinter der heutigen Front gelegen haben müssen (Weidick u. a., 1990; Young u. a., 2011).
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Abbildung 8.7: Mittlere Fließgeschwindigkeitsfelder am Jakobshavn Isbræ der Jahre (a) 1999 und (b) 2012. Das
Profil AB der Hauptfließlinie ist als gestrichene weiße Linie eingezeichnet. Die zeitlichen Veränderungen an den
Positionen 1 und 2 sind in den beiden unteren Diagrammen aufgetragen (c, d).
In diese Zeit fällt auch die erstmalige Besiedlung Grönlands durch die Sarqaq-Kultur, die entsprechend
gute klimatische Bedingungen vorfand (Weidick u. a., 1990). Der Gletscher zeigt neben diesen langzeitigen
Veränderungen der Gletscherfront auch beträchtliche Frontvariationen auf kurzen Zeitskalen. Nach einem
erneuten Vorstoß während der kleinen Eiszeit befand sich die Front um 1850 an einer Position etwa
35 km westlicher gegenüber der heutigen Lage (ebd.). Seit Mitte des 19. Jahrhundert befindet sich die
Gletscherfront, unterbrochen von einer stabilen Phase zwischen 1950 und 2001, auf dem Rückzug (Podlech
und Weidick, 2004; Weidick und Bennike, 2007).
Im Anschluss daran fand eine dramatische Veränderung des Gletschers statt, die bis heute andauert. Zwi-
schen 2001 und 2003 erfolgte der fast vollständige Verlust der etwa 13 km langen, schwimmenden Eiszunge
(Podlech undWeidick, 2004; Joughin u. a., 2008c). Begleitet wird dieser Frontrückzug sowohl von einer
beschleunigten Eisbewegung als auch von einer Eishöhenabnahme von mehr als 15m/Jahr (Joughin u. a.,
2008c;Thomas u. a., 2009). Diese Änderungen sind nicht nur auf einen kleinen Bereich um die Gletscher-
front beschränkt, sondern reichenweit über 30 km in das Inland (Joughin u. a., 2010a). Die Abbildungen 8.7
und 8.8 veranschaulichen die Änderungen im Fließregime zwischen 1999 und 2012. Die im Jahre 1999 noch
existierende schwimmende Zunge wird im Wesentlichen von dem in West-Ost-Richtung verlaufenden
Hauptstrom und dem deutlich kleineren nördlichen Eisstrom gespeist (siehe Abbildung 8.7a). Zu dieser
Zeit lag die jährliche Durchschnittsgeschwindigkeit im Bereich von Position 1 bei etwa 14,6±1,4m/Tag, die
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Abbildung 8.8:Differenz der Fließgeschwindigkeit des Jakobshavn Isbræ im Zeitraum 1999–2012. Die Positionen S1–
S5 lokalisieren die im Text näher beschriebenen Ausflusskanäle des Gletschers.
sich in den folgenden 13 Jahren um etwa 127% auf 33,2±6,7m/Tag beschleunigte. Ein ähnliches Verhalten
ist am nördlichen Zufluss (Position 2) zu beobachten. Im gleichen Zeitraum fand eine Beschleunigung
von ursprünglich 5,7±0,3m/Tag auf 13,3±2,7m/Tag statt.
Die Änderung im Fließregime zeigt ein ausgeprägtes räumliches Muster. Abbildung 8.8 stellt die absolute
Geschwindigkeitsänderung zwischen 1999 und 2012 dar. Über den betrachteten Zeitraum beschleunigt sich
der Frontbereich des Hauptstroms um über 20m/Tag. Dies entspricht einer jährlichen Änderung von etwa
1,5m/Tag. Mit zunehmendem Abstand von der Gletscherfront nimmt der Betrag der Beschleunigung ab.
Dennoch sind über den Gesamtzeitraum Änderungen von über 10m/Tag bis etwa 14 km von der aktuellen
Frontposition nachweisbar. Daneben ist die beobachtete Beschleunigung nicht nur auf den Hauptstrom
begrenzt, sondern auf den gesamten Ausflussbereich ausgedehnt. Beispielsweise beschleunigt sich der
Frontbereich des nördlichen Eisstroms um jährlich ca. 0,6m/Tag.
Weiterhin ist in Abbildung 8.8 zu erkennen, dass die Eismassen verstärkt in wenige schmale Auslaufrin-
nen kanalisiert werden. Während der Eisausfluss im nördlichen Bereich bis zum Jahre 2000 auf einem
ausgedehnten Gebiet von etwa 20 km stattfand, existieren nunmehr vier Ausflusskanäle (S1–S4) mit einer
maximalen Frontausdehnung von 5 km (S4). Die Fließgeschwindigkeit ist in diesen Bereichen stark ange-
stiegen. Der Zentralbereich des Ausflusses S3 beschleunigte sich im Beobachtungszeitraum von 6,6m/Tag
auf 15,3m/Tag. Auch im Bereich des Hauptstroms hat sich im Beobachtungszeitraum am Südrand ein
weiterer, im Verhältnis zum umgebenden Eis schneller fließender Bereich ausgeprägt (S5). Eine mögliche























Abbildung 8.9: Saisonale Geschwindigkeitsvariation des Jakobshavn Isbræ entlang der Hauptfließlinie (Profil AB,
siehe Abbildung 8.7a). Zusätzlich sind die verfügbaren, automatisch bestimmten Frontpositionen mit grauen Kreisen
markiert. Die schwarze gestrichene Linie markiert die ungefähre Frontlage in der Zeit zwischen den bestimmten
Frontpositionen.
Ursache dieser veränderten Fließstruktur liegt in der reduzierten Eisdicke. Die großen Eishöhenänderun-
gen von über 15m/Jahr (Thomas u. a., 2009) könnten dazu führen, dass die Subglazialtopografie einen
größeren Einfluss auf die Fließrichtung erlangt. Damit verbunden ist auch eine starke Verlangsamung
in einigen Bereichen. Der Randbereich zwischen S1 und S2 ist von 5,0±0,3m/Tag im Jahre 1999 nahezu
zum Stillstand gekommen. Dieses Verhalten zeigt auch der etwa 1 km schmale, aber 10 km lange südliche
Frontbereich des Hauptstroms (siehe Abbildung 8.8).
Neben den räumlichen Änderungen des Fließregimes treten auch große saisonale Variationen der Fließ-
geschwindigkeit und der Frontlage auf. Dies illustriert Abbildung 8.9, in der für jedes bestimmte Fließge-
schwindigkeitsfeld entlang derHauptfließlinie Profile extrahiert und farbcodiert dargestellt sind. Ergänzend
dazu zeigen die Abbildungen 8.7c und 8.7d die Änderung der Fließgeschwindigkeit für die Frontpositionen
des Haupt- sowie des nördlichen Nebenstroms. Aus diesen Darstellungen ist ersichtlich, dass sowohl im
unmittelbaren Frontbereich als auch einige Kilometer landwärts die Eisbewegung im Laufe der Sommer-
monate in der Regel deutlich ansteigt. Die saisonale Geschwindigkeitsänderung kann dabei Werte von
mehr als 15m/Tag erreichen, die mit zunehmendem Abstand von der Gletscherfront abnehmen. Die maxi-
male saisonale Amplitude wird dabei in der Regel im Monat August erreicht. Allerdings ist das saisonale
Signal an Position 1 erst nach dem Abbruch der schwimmenden Zunge im Jahre 2003 in den Landsat-
Geschwindigkeitsfeldern zu beobachten. Dagegen zeigt Position 2 im gesamten Zeitraum zwischen 1999
und 2012 ein deutliches saisonales Signal.
Im Einklang mit den saisonalen Geschwindigkeitsänderungen variiert die Frontlage mit einer Amplitude
von durchschnittlich zwei Kilometern (Sohn u. a., 1998). Jedoch wurden für einige Jahre deutlich größere
saisonale Frontlageänderungen gemessen (siehe Abbildung 8.9). Der Vorstoß der Gletscherfront in den
Wintermonaten wird durch die im Fjord befindliche Ice Mélange begünstigt, da die erhöhte Rückstell-
kraft auf die Gletscherfront die Kalbeisproduktion verringert (Sohn u. a., 1998; Amundson u. a., 2008).
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Weiterhin zeigten Sohn u. a. (1998), dass die Kalbungsrate in den Sommermonaten Mai bis August etwa
sechsmal größer ist, als es für den Rest des Jahres der Fall ist. Joughin u. a. (2012) vermuten in diesen
großen saisonalen Frontlageänderungen die Hauptursache für die beobachteten Geschwindigkeitsände-
rungen. Eine Ausnahme dieses saisonalen Rhythmus bildet das Jahr 2010, in dem im Frühjahr größere
Fließgeschwindigkeiten als im August gemessen wurden (siehe Abbildung 8.7c). Eine mögliche Erklärung
bilden überdurchschnittlich hohe Wintertemperaturen im Jahre 2009, die dafür sorgten, dass nahezu kein
Vorstoß der Gletscherfont in den Wintermonaten erfolgte.
Nach dem Abbruch der schwimmenden Gletscherzunge in den Jahren 2003/2004 formte sich überwie-
gend in den Wintermonaten ein kleiner schwimmender Teil, der meist zwischen März und Mai mit der
Lockerung der Ice Mélange verschwindet (Amundson u. a., 2008). Nur selten konnte nach 2004 ein kleiner
schwimmender Bereich in den Sommermonaten nachgewiesen werden (Rosenau u. a., 2013).
8.2.3 Südwest-Grönland
Im flach auslaufenden, südwestlichen Teil des Grönländischen Eisschildes überwiegen landseitig endende
Ausflussgletscher mit einer im Randbereich geringen Fließgeschwindigkeit (Moon und Joughin, 2008).
Von den 28 untersuchten Gletschern besitzen 18 eine Fließgeschwindigkeit von unter 1m/Tag und zeigten
innerhalb des letzten Jahrzehnts keine oder nur kleine Änderungen im Fließregime (siehe Abbildung 8.2).
Ungeachtet dessen besitzt der überwiegende Teil große saisonale Variationen. Innerhalb eines Jahres weisen
die landseitig endenden Gletscher im Vergleich zu den Gezeitengletschern üblicherweise die größeren
Schwankungen in der Fließgeschwindigkeit auf (Joughin u. a., 2008a; Sole u. a., 2011).
Die Bestimmung der saisonalen Variation erfolgt durch monatsweise Stapelung der extrahierten Fließge-
schwindigkeiten, die zuvor um den langfristigen, linearen Trend über das Beobachtungsintervall 1999–2011
reduziert wurden. Beispielhaft für drei Gezeitengletscher in Südwest-Grönland sind in Abbildung 8.10 die
saisonalen Muster der Eisbewegung dargestellt.
Einer der schnellsten Ausflussgletscher in Südwest-Grönland ist der Sermilik Bræ (siehe Abbildung 8.10a).
Im Frontbereich fließt ermit etwa 10m/Tag und verringert seine Fließgeschwindigkeit seit 1999 um jährlich
0,11m/Tag. Diesem Trend ist ein großes saisonales Signal mit einer Amplitude von bis zu 1,65m/Tag
überlagert, das etwa 17% der Fließgeschwindigkeit des Sermilik Bræ entspricht. Ein annähernd gleich
großes saisonales Signal bei einer vergleichsweise niedrigen Fließgeschwindigkeit von 3,0m/Tag zeigt
der 50 km südlicher gelegene Sermiligârssuk Bræ (siehe Abbildung 8.10b). Innerhalb von zwei Monaten,
zwischen demMaximum im Juni und demMinimum im August, verringert sich die Fließgeschwindigkeit
im Mittel um über 2,6m/Tag (45%). Die beobachteten großen saisonalen Variationen nehmen in der
Regel mit zunehmendem Abstand zur Gletscherfront ab. Dies verdeutlicht beispielhaft die Darstellung
der saisonalen Variationen am Akugdlerssûp sermia (siehe Abbildung 8.10c). Die saisonale Amplitude
der Fließgeschwindigkeit eines Punktes in 7 km Entfernung von der Gletscherfront liegt unterhalb von
0,5m/Tag. Unmittelbar an der Front zeigt derGletscher einemit dem Sermiligârssuk Bræ und demSermilik
Bræ vergleichbare saisonale Schwankung.
Die maximale saisonale Fließgeschwindigkeit wird an allen drei Gletschern imMai bzw. Juni erreicht. Eine
mögliche Erklärung für die starke Abnahme der Fließgeschwindigkeit zum Ende der Ablationsperiode
sehen Bartholomew u. a. (2010) darin, dass ein effektives basales sowie englaziales Abflusssystem des
Schmelzwassers hergestellt ist. Eine Reduzierung der basalen Reibung durch eindringendes Schmelzwasser
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Abbildung 8.10: Saisonale Variationen der Fließgeschwindigkeit für drei Ausflussgletscher in Südwest-Grönland:
(a) Sermilik Bræ, (b) Sermiligârssuk Bræ und (c) Akugdlerssûp sermia. Die oberen Abbildungen zeigen die jeweils
mit einem Geschwindigkeitsfeld aus dem Jahre 2011 überlagerten Ausschnitte des Frontbereichs sowie die Position
(Dreieck), an der die Monatsmittelwerte der unteren Abbildung bestimmt wurden. Die untere Grafik veranschaulicht
die monatlich gestapelten und trendreduzierten Fließgeschwindigkeiten über den Zeitraum 1999–2012 (gestrichene
Linie). Die Monatsmittelwerte der jeweiligen Jahre sind als dünne graue Linien angezeigt.
findet dann nur in einem geringen Umfang statt und beeinflusst die Fließgeschwindigkeit unwesentlich
(Bartholomew u. a., 2010; Sole u. a., 2011).
In der mittleren Monatsgeschwindigkeit einzelner Jahre (graue Linien in den unteren Diagrammen in
Abbildung 8.10) ist eine zeitliche Verschiebung der maximalen bzw. minimalen Fließgeschwindigkeit ei-
nerseits und eine unterschiedliche Abklingdauer zwischen maximaler und minimaler Geschwindigkeit
andererseits zu erkennen. Dabei ist gewöhnlich der Anstieg der Fließgeschwindigkeit mit der Schmelzwas-
serproduktion positiv korreliert (Zwally u. a., 2002; Palmer u. a., 2011). Beobachtungen von Sundal u. a.
(2011) in diesem Gebiet zeigten jedoch, dass infolge eines gut ausgebauten glazio-hydrologischen Systems
in wärmeren Jahren die Dauer erhöhter Fließgeschwindigkeit abnehmen kann. Dieser Effekt führte am
Russel-Gletscher möglicherweise dazu, dass trotz gesteigerter Schmelzwasserproduktion die durchschnitt-
liche Fließgeschwindigkeit zwischen 1991–2007 kleiner ausfiel als in kühleren Jahren (van de Wal u. a.,
2008).
Neben diesen saisonalen Effekten zeigen einigeGezeitengletscher starke Änderungen im langfristigen Fließ-
verhalten. Der in den Godthåbsfjord kalbende Narsap sermia (64,6°N) verlor seit 2004 bei gleichzeitiger
Beschleunigung etwa 2,5 km seiner Gletscherfont. Allein zwischen 2010 bis 2011 stieg die durchschnittli-
che Fließgeschwindigkeit von 6,3m/Tag auf 14m/Tag. Am südlichen Ende des Godthåbsfjord zeigt der
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Kangiata nunata sermia ein ähnliches Verhalten, jedoch blieb die starke Beschleunigung in den Jahren
2010/2011 aus. Rignot und Kanagaratnam (2006) ermittelten einen Anstieg der Fließgeschwindigkeit um
27% (2000–2005), dem ein Frontrückgang um 580m in den Jahren 2005/2006 folgte (Moon und Joughin,
2008). Über den gesamten Untersuchungszeitraum 1999–2011 beschleunigte sich der Gletscher jährlich um
0,1m/Tag (15 %). Ein dazu entgegengesetztes Verhalten zeigen die oben erwähnten Gletscher Akugdlerssûp
sermia, Sermilik Bræ und der auf 62,2°N gelegene Avangnardleq Bræ. Alle Gletscher verringerten ihre
Fließgeschwindigkeit in den letzten 15 Jahren deutlich.
8.2.4 Südost-Grönland
Im Bereich Südost-Grönlands wurden 78 Gletscher untersucht (siehe Abbildung 8.11), wovon nur wenige
südlich des Helheim-Gletschers in Literaturquellen einen nachgewiesenen Namen besitzen. Ein Großteil
der Ausflussgletscher entlang der Südostküste Grönlands zeigt identische Muster hinsichtlich ihrer Än-
derung im Fließregime, in der Frontposition und in der Oberflächenhöhe (Luckman u. a., 2006; Howat
u. a., 2008a,b). Einer Beschleunigungsphase der Eisbewegung mit gleichzeitigem Frontrückzug in den
Jahren 2003–2005 folgte eine abrupte, ebenfalls starke Abnahme der Fließgeschwindigkeit bis 2007/2008.
Danach fand bis heute ein erneuter Anstieg der Fließgeschwindigkeit statt. Abbildung 8.12 veranschau-
licht den zeitlichen Verlauf der Fließgeschwindigkeit für vier große Ausflussgletscher in Südost-Grönland:
Helheim-Gletscher, Køge-Bugt-Gletscher, Tingmiarmiut-Fjord-Gletscher und Kangikitsua.
Zu den in der Literatur am umfangreichsten untersuchten Gletschern Grönlands zählt der Helheim-
Gletscher. Der an seiner Gletscherfront 5,7 km breite Gezeitengletscher lagert im Frontbereich in einem
500 bis 700m tiefen Trog des Sermilik-Fjords und wird von zwei mächtigen Eisströmen gespeist (Juan
u. a., 2010). Seine maximale Fließgeschwindigkeit von über 25m/Tag erreichte der Gletscher in den Jahren
2004/2005. In dieser Zeit verringerte sich die Eisdicke im Frontbereich jährlich um etwa 60m (Stearns
und Hamilton, 2007). Eine abrupte Abnahme der Fließgeschwindigkeit im Jahre 2006 von 29,8m/Tag auf
27,3m/Tag im Jahr 2007 einerseits und eine stark verringerte Höhenabnahme von 7m/Jahr andererseits
führten zu einer annähernd ausgeglichenen Massenbilanz (Stearns und Hamilton, 2007; Howat u. a.,
2008b). Seitdem fließt der Gletscher, mit Ausnahme einer um 8% erhöhten Fließgeschwindigkeit im
Jahre 2009, mit einer konstanten mittleren Geschwindigkeit von 19,5±1,0m/Tag (siehe Abbildung 8.12a).
Charakteristisch für den Helheim-Gletscher sind die großen saisonalen Variationen mit einer Änderung
der Fließgeschwindigkeit von mehr als 3,5m/Tag zwischen den Werten im April und den Maximalwerten
im September.
Die größte Beschleunigung in Südost-Grönland vollzog der Køge-Bugt-Gletscher (siehe Abbildung 8.12b).
Mit einem jährlichen Geschwindigkeitszuwachs von über 0,9m/Tag beschleunigte der Gletscher von
20,7m/Tag im Jahre 2000 auf 33,2m/Tag im Jahr 2011. Während der Gletscher bis 2007 eine mit dem
Helheim-Gletscher vergleichbare Fließdynamik aufweist, weichen die beobachteten Änderungen der Fließ-
geschwindigkeit ab diesem Zeitpunkt deutlich voneinander ab. Der Køge-Bugt-Gletscher beschleunigt
sich bis heute und übertrifft die Maximalgeschwindigkeit der Jahre 2004/2005.
Auch der Tingmiarmiut-Fjord-Gletscher zeigt das für diese Region typische Muster im zeitlichen Verlauf
seiner Fließgeschwindigkeit (siehe Abbildung 8.12c). Analog zum Helheim-Gletscher verbleibt der Glet-
scher nach dem starken Abfall von 2006/2007 bis heute auf einem annähernd stabilen Niveau. Insgesamt
sind die Schwankungen im Fließregime gedämpfter ausgeprägt als am Helheim- und Køge-Bugt-Gletscher.
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Abbildung 8.11: Änderung des Fließregimes in Südost-Grönland für den Bereich zwischen (a) 60,5°N–65,5°N und
(b) 63,5°N–67°N. Symbolik analog zu Abbildung 8.3.
Der an der Kong Frederik VI Kyst gelegene Kangikitsua zeigt im Gegensatz zu den drei nördlicheren
Gletschern ein stark abgeschwächtes Signal der beobachteten Fließgeschwindigkeitsvariation (siehe Abbil-
dung 8.12d). Das klare Geschwindigkeitsmaximum in den Jahren 2004/2005 mit der danach folgenden
abrupten Abschwächung der Fließgeschwindigkeit ist zwar identifizierbar, jedoch mit einer vergleichs-
weise geringen Amplitude. Trotz einer im Jahr 2009 beginnenden, erneuten Beschleunigung nahm seine
Fließgeschwindigkeit im Untersuchungszeitraum um 12% ab.
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Abbildung 8.12: Zeitliche Variation der Fließgeschwindigkeit für die vier Ausflussgletscher (a)Helheim-Gletscher,
(b) Køge-Bugt-Gletscher, (c) Tingmiarmiut-Fjord-Gletscher sowie (d) Kangikitsua. Der Trend der Fließgeschwin-
digkeit über den Beobachtungszeitraum 1999–2011 ist als gestrichene Linie eingezeichnet.
Der am nordöstlichen Ende des Sermilik-Fjords gelegene Midgård-Gletscher ist im letzten Jahrzehnt von
großen Veränderungen in der Frontlage und der Fließgeschwindigkeit kennzeichnet. Allein zwischen 2003
und 2012 verdreifachte sich die Fließgeschwindigkeit des Gletschers von 4m/Tag auf etwa 12m/Tag. In
einem annähernd gleichen Zeitraum (2000–2010) verringerte sich die Eisoberflächenhöhe im Frontbe-
reich um etwa 100m, während sich die Gletscherfront – von kurzen Frontvorstößen unterbrochen – um
887m/Jahr zurückzog (Walsh u. a., 2012; Bjørk u. a., 2012).
Neben diesen exemplarisch dargestellten Vertretern zeigt ein Großteil der schnellen Ausflussgletscher ein
vergleichbares Fließverhalten. Darunter zählen die Gletscher der Ikertivaq-Bucht, des Gyldenløves-Fjords,
des Bernstorffs-Isfjords, desMogens-Heinesen-Fjords, des Puisortoq-Fjords sowie der Kagtertoq-Gletscher
und nahezu alle Gletscher am Ende der langgestreckten Fjorde im äußersten Süden Ost-Grönlands.
Sowohl die relative Veränderung zwischen Abnahme und Anstieg der Fließgeschwindigkeit als auch der
lineare Geschwindigkeitstrend unterliegt jedoch zum Teil großen gletscherspezifischen Schwankungen.
Weiterhin beschränkt sich das beobachtete regionale Verhalten nicht nur auf Südost-Grönland, sondern
erstreckt sich auch auf das Gebiet Zentralost-Grönlands. Ein bedeutender Vertreter dieser Region ist
beispielsweise der im nächsten Unterabschnitt betrachtete Kangerdlugssuaq-Gletscher. Im Gegensatz
zum beobachteten synchronen Verhalten vieler südostgrönländischer Gletscher konnten an der Westseite
des Grönländischen Eisschildes keine regional übereinstimmenden Muster im Fließverhalten beobachtet
werden.
Aus diesem zeitlich synchronen Verhalten auf einem über 1000 km langem Küstenabschnitt schlussfolgern
Murray u. a. (2010), dass dieseGletscheränderungen nur durch eine starke Eis-Ozean-Kopplung zu erklären
sind. Tatsächlich deuten ozeanographische Messungen der Wassertemperatur und des Salzgehaltes darauf
hin, dass küstennahe Wasserschichten mindestens in den Jahren 2003 und 2004 überdurchschnittlich
warm und salzarm waren. Murray u. a. (2010) vermuten darin eine starke Abschwächung des küstennahen
Ostgrönlandstromes und eine Verlagerung des Irmingerstromes dicht an die grönländische Küste (siehe
Abbildung 2.1). Dies könnte die geringe Meereiskonzentration in diesen Jahren erklären (ebd.). Eine
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Zirkulation warmer Wassermassen im Fjordinneren könnte zusammen mit der verringerten Ice Mélange
eine Erklärung der beobachteten hohenKalbungs- und basalen Schmelzraten der Gletscher geben (Holland
u. a., 2008; Rignot u. a., 2010). Das komplexe ozeanische Strömungsverhalten und der Einfluss der Ice-
Mélange-Konzentration auf die Kalbeisproduktion sind nicht vollständig verstanden und Gegenstand
aktueller Forschung (Amundson u. a., 2010; Straneo u. a., 2012).
Die Untersuchungen und Schlussfolgerungen vonMurray u. a. (2010) über die generelle Übereinstimmung
des Fließverhaltens südostgrönländischer Gletscher basieren auf Daten des Zeitraums 2000–2008. Die aus
Landsat-Aufnahmen durchgeführte Verlängerung der Zeitreihe bis 2011 dokumentiert, dass insbesondere
im Zeitraum 2007 bis 2011 kein ausgeprägtes einheitliches Verhalten der Fließgeschwindigkeitsänderung
in Südost-Grönland nachweisbar ist. Die den Umfang dieser Arbeit übersteigende, tiefgreifende Untersu-
chung der Eis-Ozean-Kopplung in diesem Gebiet bleibt zukünftigen Arbeiten vorbehalten.
Anzumerken ist, dass nicht alle Ausflussgletscher in Südost-Grönland dieser beschriebenen Geschwin-
digkeitsvariation unterliegen. Allerdings zeigen von allen schnell fließenden Ausflussgletschern mit einer
mittleren Fließgeschwindigkeit von über 5m/Tag nur Skinfaxe und Rimfaxe ein davon abweichendes Ver-
halten. Die an der Nord- und Südseite der Kong Dans Halvø gelegenen Ausflussgletscher kennzeichnet
eine kontinuierliche Verringerung ihrer frontnahen Fließgeschwindigkeit, die keine über ihre saisonalen
Schwankungen hinausgehenden Phasen erhöhter oder verringerter Fließgeschwindigkeit aufweisen (siehe
Abbildung 8.11).
Eine Abweichung vom regionalen Muster ist ebenfalls am Heimdal-Gletscher zu beobachten. Zwar besitzt
er ein deutliches Minimum im Jahre 2007/2008, nicht aber die typische starke Beschleunigung im Zeit-
raum 2004/2005. Die bis zu 3m/Tag hohen saisonalen Variationen erschweren jedoch bei einer mittleren
Fließgeschwindigkeit von 5,5m/Tag hier die eindeutige Identifizierung der unterschiedlichen Phasen im
Fließverhalten.
8.2.5 Zentralost-Grönland
Zentralost-Grönland erstreckt sich zwischen 66°30′N und 72°N und bildet die Übergangszone zwischen
dem kälteren, trockenen Nordosten und dem niederschlagsreichen Südosten (Jiskoot u. a., 2012). Dabei
bilden die über 3500m hohenWatkins Bjerge sowie die entlang des Geike-Plateaus verlaufende Eisscheide
eine topografische Barriere (Weidick und Bennike, 2007; Jiskoot u. a., 2012). In Zentralost-Grönland be-
findet sich mehr als die Hälfte der lokalen grönländischen Gletscher (≈50 000 km2), von denen 30 bis 70
Prozent ein Surge-Verhalten zeigen (Weidick, 1988; Jiskoot u. a., 2003, 2012). Weiterhin zählt der Großteil
der Gletscher zu den Gezeitengletschern (Jiskoot u. a., 2012). Innerhalb der letzten Jahrzehnte wurden – bis
auf wenige Ausnahmen – nur kleine Änderungen der Fließgeschwindigkeit und der Frontlage beobachtet
(Joughin u. a., 2010a; Jiskoot u. a., 2012). Jiskoot u. a. (2012) vermuten, dass dies auf den geringen bzw.
fehlenden Einfluss der warmen Wassermassen des Irmingerstromes in Zentralost-Grönland zurückzu-
führen ist. Da in dieser Region größtenteils keine Frontlagen aus Landsat-Aufnahmen bestimmt wurden,
werden im Folgenden nur ausgewählte Ergebnisse der Gletscherfließgeschwindigkeitsmessung der 60
untersuchten Gletscher vorgestellt.
Kong-Christian-IX-Land
Entlang der Küste des Kong-Christian-IX-Lands lagern große Ausflussgletscher, deren Fließrichtung über-
wiegend von tiefen subglazialen Trögen vorgegeben ist (Weidick, 1995). Die für viele Gletscher synchrone
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Abbildung 8.13: Änderung des Fließregimes zwischen der Inselgruppe Ûnartit und Deception Ø. (a)Mittleres Fließ-
geschwindigkeitsfeld aus dem Jahre 2012. Im Hintergrund befindet sich eine Landsat-7-Szene vom 16. August 2012.
(b) Änderung der Fließgeschwindigkeit zwischen 1999 und 2012. Positive Werte kennzeichnen eine Beschleunigung.
Die Frontlageposition aus den Jahren 1999 und 2012 ist in Gelb bzw. Grün eingezeichnet. Die beiden unteren Grafiken
zeigen den vergrößerten Bildausschnitt des gelben Rahmens in (a) für zwei Landsat-7-Szenen vom (c) 6. August 1999
und (d) 16. August 2012. Die Änderungen von drei ausgewählten Fließlinien sind grau gestrichen dargestellt.
Änderung der Fließgeschwindigkeit mit einem ausgeprägten Geschwindigkeitsmaximum in den Jahren
2003/2004 (siehe Abschnitt 8.2.4) gilt auch für einige wenige Gletscher im südlichen Teil Zentralost-
Grönlands. Zu diesen zählen u. a. der K. I. V. Steenstrup Nordre Bræ und der Laubes-Gletscher.
Ein interessantes dynamisches Verhalten zeigen die nicht bezeichneten Ausflussgletscher zwischen der
Inselgruppe Ûnartit und Deception Ø (siehe Abbildung 8.13). Während der südlichste der drei großen
Ausflussgletscher (Position 3) im Zeitraum 1999–2012 eine annähernd konstante Beschleunigung von jähr-
lich 0,24m/Tag erfährt, weisen die beiden nördlicheren Gletscher einen asynchronen Wechsel zwischen
Beschleunigungsphasen und Phasen verringerter Fließgeschwindigkeit auf. Dort beschleunigt sich der
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südlicher gelegene Gletscher (Positionen 2) im Zeitraum 2000–2003 und verringert in der Folge seine
Fließgeschwindigkeit. Eine mögliche Ursache für die starke Verringerung der Fließgeschwindigkeit könnte
in der Verlagerung von Teilen seines Eisausstoßes in den nördlicheren Ausflusskanal liegen. Die drei exem-
plarisch eingezeichneten Fließlinien in den Abbildungen 8.13c und 8.13d verdeutlichen dies. Die im Jahre
2003 am nördlichsten Gletscher (Positionen 1) in der Folge beobachtete Beschleunigung ist möglicherweise
auf diesen zusätzlichen Zufluss zurückzuführen.
Kangerdlugssuaq
Der im Frontbereich über 5 km breite Kangerdlugssuaq-Gletscher ist mit über 27 km3/Jahr der größte
Kalbeisproduzent Ost-Grönlands (Rignot und Kanagaratnam, 2006). In den 1990er Jahren durchgeführte
Altimetermessungen ergaben eine Abnahme der Eisoberflächenhöhe von bis zu 10m/Jahr im Frontbereich,
die in den folgenden Jahren deutlich zunahm und Maximalwerte von bis zu 87m/Jahr (2004–2005) er-
reichte (Thomas u. a., 2000; Luckman u. a., 2006; Stearns und Hamilton, 2007). Die zeitliche Änderung der
Fließgeschwindigkeit und der Frontlage zwischen 1986 und 2012 veranschaulicht Abbildung 8.14d. Diese
Abbildung bekräftigt die Vermutung von Joughin u. a. (2012), dass die Änderung der Fließgeschwindigkeit
stark an die der Frontlage gekoppelt ist. Weiterhin ist der starke Anstieg der Fließgeschwindigkeit zwischen
den Jahren 2004 und 2005 von 20m/Tag auf 35m/Tag ersichtlich, bei dem sich die Front über 6 km zurück-
zog. Der enorme Frontabbruch ist möglicherweise auf die Öffnung einer Küstenpolynia zurückzuführen,
die zur einer Destabilisierung des Frontbereiches geführt haben könnte (Christoffersen u. a., 2012). Die
Entstehung der Küstpolynia im Frontbereich des Gletschers wurde vermutlich durch die ungewöhnlich
starken und lang andauernden katabatischen Winde sowie durch überdurchschnittlich hohe Lufttempe-
raturen während der Wintermonate 2004/2005 begünstigt (ebd.). Allerdings stimmen die beobachteten
Veränderungen zeitlich mit denen der großen südostgrönländischen Ausflussgletscher überein (siehe
Abbildung 8.12) und sprechen damit für einen überregionalen, ozeanischen Antrieb (Murray u. a., 2010).
Die große Streubreite der abgeleiteten Fließgeschwindigkeiten innerhalb eines Jahres (siehe Abbil-
dung 8.14d) spiegelt nur zum Teil die Änderungen des Fließregimes wider. Die geringe Georeferenzie-
rungsgenauigkeit einiger Landsat-Szenenpaare in diesem Gebiet führt zu einer Unsicherheit der Fließge-
schwindigkeit, die etwa der Größenordnung der saisonalen Schwankungen entspricht.
Die starken Veränderungen im Frontbereich beeinflussen auch das Fließregime im Inland. Die drei Ge-
schwindigkeitsfelder der Jahre 1986, 2005 und 2012 in Abbildung 8.14a–c veranschaulichen dies. Das Ge-
schwindigkeitsfeld des Jahres 1986 zeigt einen klar abgegrenzten Hauptstrom, der weit ins Inland verfolgt
werden kann und zu seinen Seiten innerhalb weniger Kilometer stark an Geschwindigkeit verliert. Vermut-
lich bedingt durch eisdynamische Prozesse, setzt mit zunehmender Geschwindigkeit an der Gletscherfront
eine Beschleunigung im Inland ein (siehe Abschnitt 2.2). Die Abbildung 8.14b zeigt dies eindrucksvoll
für ein Geschwindigkeitsfeld aus dem Jahre 2005. Neben dem beschleunigten Hauptstrom werden auch
kleinere Nebenzuflüsse sichtbar. In den Jahren 2006 bis 2012 nimmt die Fließgeschwindigkeit des un-
mittelbaren Einzugsgebietes ab (siehe Abbildung 8.14c). Weiterhin ist eine starke Beschleunigung der
kleineren Ausflussgletscher südöstlich des Gardiner-Plateaus zu beobachten, die wahrscheinlich durch
den Frontrückzug des Kangerdlugssuaq-Gletschers ausgelöst wurde.
Im Südosten des Kangerdlugssuaq-Fjords wurden bis auf den am Fjordausgang gelagerten Amdrup-
Gletscher keine größeren Veränderungen im langfristigen Fließregime beobachtet. Der Amdrup-Gletscher
hingegen beschleunigte sich zwischen 2004 und 2006 und zeigt gegenüber dem Jahre 1999 aktuell eine um
40 Prozent gestiegene Fließgeschwindigkeit.
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Abbildung 8.14: Fließgeschwindigkeitsfelder und Frontlagen (grüne Linie) des Kangerdlugssuaq-Gletschers und
weiterer angrenzender Ausflussgletscher für die Jahre (a) 1986, (b) 2005 und (c) 2012. Das schwarze Dreieck kenn-
zeichnet die Position der extrahieren Fließgeschwindigkeiten in der unteren Abbildung (d). In dieser ist neben dem
zeitlichen Verlauf der Fließgeschwindigkeit (blaue Punkte) auch die Position der Gletscherfront (grüne Dreiecke)
aufgetragen. PositiveWerte der Frontlage (FL) kennzeichnen einen relativen Frontrückzug. Die schwarze gestrichene
Linie markiert den Übergang von Fünfjahres- auf Einjahresintervalle. Die grünen Linien markieren die mittleren
Aufnahmezeitpunkte (tR) der Geschwindigkeitsfelder in (a-c).
Blosseville Kyst und Volquart Boon Kyst
DieGletscher entlang der Blosseville Kyst lagern, imGegensatz zu demGroßteil der Gletscher in Zentralost-
Grönland, nicht am Ende langgestreckter Fjordeinschnitte, sondern sind direkt der Küstenströmung des
Ostgrönlandstromes ausgesetzt. In diesem Bereich treten die größten Rückzugsraten der lokalen Gletscher
auf, die aber klein im Vergleich zu den beobachteten Frontlageänderung der großen Ausflussgletscher sind
(Jiskoot u. a., 2012).
Das langfristige Verhalten der Gletscherbewegung ist regional stark differenziert. Im Süden der Blosseville
Kyst konnten am Frederiksborg- und Sorgenfri-Gletscher neben saisonalen Schwankungen keine langfris-
tigen Änderungen beobachtet werden. Weiter im Norden hingegen wurden insbesondere in den letzten
Jahren große Änderungen festgestellt. Den stärksten Anstieg verzeichnete der Rosenborg-Gletscher, der
seine Fließbewegung zwischen 2008 und 2011 von 1,9m/Tag auf 3,6m/Tag nahezu verdoppelte. Auch der
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Kronenborg-Gletscher und der Borggraven beschleunigten sich innerhalb der letzten 13 Jahre um 18% bzw.
35 %. Ein starker Geschwindigkeitsanstieg konnte im Jahre 2011 am Storbræ und am Dendrit-Gletscher
beobachtet werden. Zwischen 2010 und 2011 stieg die mittlere Fließgeschwindigkeit des Dendrit-Gletschers
von 1,4m/Tag auf 2,0m/Tag an.
Der in der Nähe des Kap Savary gelegene, 3,4 km breite Sortebræ ist ein bekannter Surge-Gletscher, der in
den 1950er Jahren und zwischen 1992–1995 Beschleunigungsphasen durchlief (Jiskoot u. a., 2001). Die Fließ-
geschwindigkeit kann während dieser Surge-Phasen auf mehr als das Hundertfache der Ruhegeschwin-
digkeit steigen (Jiskoot u. a., 2001; Murray u. a., 2002). Die geringe Fließgeschwindigkeit (<0,5m/Tag)
zwischen 1999 und 2010 belegt, dass sich der Gletscher in dieser Zeit in einer Ruhephase befand.
Der Großteil der Gletscher entlang der Volquart Boon Kyst am Eingang des Scoresbysunds zeigt kei-
ne langfristige Änderung ihrer Fließbewegung. Die geschützte Lage der nordseitig des Geikie-Plateaus
abfließenden lokalen Gletscher könnte dazu beitragen, dass diese Gletscher neben der konstanten Fließge-
schwindigkeit auch eine größtenteils stabile Frontlage aufweisen (Jiskoot u. a., 2012).
Innerer Scoresbysund
Der Scoresbysund (Kangertittivaq) ist einer der größten und weitestverzweigten Fjordkomplexe der Erde.
An seinen Fjordenden lagern große Ausflussgletscher, die in den letzten Dekaden nur geringe Änderun-
gen im Fließregime erfuhren (Joughin u. a., 2010a; Walsh u. a., 2012). Dies gilt für die meisten Gletscher
im Gåsefjord, darunter der Bredegletscher sowie der Kista-Dan- und Magge-Dan-Gletscher. Hingegen
verringerte der 4,8 km breite Sydbræ über den Zeitraum 1999 bis 2004 seine Eisbewegung leicht. Ein
vergleichbares Verhalten zeigt der nördlich gelegene Vestfjord-Gletscher. Nach einer Phase verringerter
Fließgeschwindigkeit über den Zeitraum 1999–2003 zeigt der Gletscher eine bis heute andauernde, gleich-
mäßige Eisbewegung. Auch am Rolige Bræ, der sich durch ein 5 km schmales Ausflusstal windet, konnten
über den gesamten Beobachtungszeitraum keine signifikanten Geschwindigkeitsänderungen beobachtet
werden.
Der größte und mit einer mittleren Fließgeschwindigkeit von 10m/Tag schnellste Ausflussgletscher im
Bereich des Scoresbysund ist der Daugaard-Jensen-Gletscher. Er besitzt ein ausgeprägtes saisonales Signal
(±0,5m/Tag) mit demMaximum im Juli/August. Nach einer über Jahrzehnte hinweg stabilen Phase der
Fließgeschwindigkeit (Reeh und Olesen, 1986) beschleunigt sich der Gletscher seit 2007 jährlich um
0,19m/Tag.
8.2.6 Nord- und Nordost-Grönland
Die Regionen Nord- und Nordost-Grönland kennzeichnen mächtige, im Frontbereich teilweise über
10 km breite Ausflussgletscher mit verhältnismäßig niedriger Fließgeschwindigkeit im Vergleich zu südli-
cheren Gebieten. Diese geringe Fließgeschwindigkeit ist vor allem auf die niedrigen Akkumulationsraten
(<200 kgm−2) über das gesamte Einzugsgebiet zurückzuführen (Burgess u. a., 2010). Insgesamt besitzt der
Norden eine annähernd ausgeglichene Massenbilanz (Rignot und Kanagaratnam, 2006; Ewert u. a., 2012).
Ein charakteristisches Merkmal einiger Ausflussgletscher ist das vorgelagerte Schelfeis. In diesen schwim-
menden Bereichen verursacht basales Schmelzen mit Werten über 20m/Jahr einen bedeutenden Teil des
Eismassenverlustes und beeinflusst vermutlich das Kalbungsverhalten der Gletscher (Rignot u. a., 1997,
2001). Aus diesem Grund kann sich der Eismassenausstoß an der Kalbungsfront um Größenordnungen
vom Massenausstoß entlang der Aufsetzlinie unterscheiden (Rignot u. a., 1997). In den oft ganzjährig
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gefrorenen Fjorden können gekalbte Eisberge nur langsam entweichen und verbleiben dort meist Jahr-
zehnte (Higgins, 1991). Unterteilt in die Regionen Nord- und Nordost-Grönland werden im Folgenden die
wesentlichen Ergebnisse der 22 untersuchten Gletscher vorgestellt.
Nord-Grönland
Entlang der Küstenlinie des Kane-Bassins imWesten befindet sich der Humboldt-Gletscher (siehe Abbil-
dung 8.1), der mit etwa 90 km die längste grönländische Gletscherfront besitzt. Die Fließgeschwindigkeit
des Gletschers ist über die gesamte Front gering und erreicht nur im nordöstlichen Teil Werte über 1m/Tag.
In diesem Bereich erfährt der Gletscher, übereinstimmend mit den Ergebnissen von Joughin u. a. (2010a),
eine leichte Beschleunigung im südlichen Teil sowie eine Verringerung der Fließgeschwindigkeit im nord-
westlichen Randbereich.
Die mit über 3m/Tag größte Fließgeschwindigkeit sowie den höchsten Eisausstoß (11,8 km3/Jahr) in Nord-
Grönland besitzt der Petermann-Gletscher (Higgins, 1991; Rignot und Kanagaratnam, 2006). Sein noch vor
wenigen Jahren über 70 km langes und etwa 15 km breites, vorgelagertes Schelfeis zählt zu den größten der
nördlichen Hemisphäre (Rignot und Steffen, 2008). Während eines Kalbungsereignisses am 4. August 2010
lösten sich 253 km2 (rund 25%) der schwimmenden Zunge (Falkner u. a., 2011). Ein weiterer, 10 km langer
Teil der Front kalbte im Juli 2012 (Johannessen u. a., 2013). Für den Petermann-Gletscher liegen Daten nur
für den Zeitraum 2004–2008 vor, die jedoch keine signifikante Veränderung der Fließgeschwindigkeit
erkennen lassen. Innerhalb eines Jahres zeigt der Petermann-Gletscher jedoch eine hohe saisonale Variation
von bis zu 25% (Nick u. a., 2012). Ein kleines vorgelagertes Schelfeis besitzen ebenfalls der Steensby-,
der Ryder- und der C.-H.-Ostenfeld-Gletscher. Alle drei Gletscher weisen ein stabiles Fließregime im
Untersuchungszeitraum auf (siehe Abbildung 8.2).
Große Veränderungen im letzten Jahrzehnt konnten amHagen Bræ nachgewiesen werden. Die von Rignot
und Kanagaratnam (2006) bestimmten Fließgeschwindigkeitsfelder aus den Jahren 1996, 2000 und 2005
lassen auf eine kontinuierliche Beschleunigung schließen. Eine zeitliche Verdichtungmit Hilfe von Landsat-
Aufnahmen zeigt, dass die maximale Fließgeschwindigkeit (>3m/Tag) auf dem schwimmenden Bereich
schon im Jahre 2004 erreicht wurde und in den folgenden Jahren stark abnahm. Diese Beobachtungen
könnten auf ein Surge-Ereignis am Hagen Bræ hinweisen.
Nordost-Grönland
Im nördlichen Teil bilden Nioghalvfjerdsbræ, Zachariae Bræ und Storstrommen die drei größten Aus-
flusskanäle des Nordost-Grönländischen Eisstroms (Joughin u. a., 2010a). Mit einem Eisausstoß von
13,5 km3/Jahr bzw. 9,9 km3/Jahr sind der Nioghalvfjerdsbræ und der Zachariae Bræ zugleich die beiden
bedeutendsten Ausflussgletscher in Nordost-Grönland (Rignot und Kanagaratnam, 2006). Am Nioghalv-
fjerdsbræ konnte keine signifikante Fließgeschwindigkeitsänderung festgestellt werden. Im Gegensatz
dazu durchläuft der wenige Kilometer südlicher gelegene Zachariae Bræ drastische Veränderungen. Der
Gletscher verlor nicht nur einen Großteil seines Schelfeises (Joughin u. a., 2010a), sondern der Eisfluss im
Frontbereich beschleunigte sich auch im letzten Jahrzehnt um 43% (0,17m/Tag Jahr−1).
Der zu den Surge-Gletschern zählende Storstrommen befindet sich nach einem Frontvorstoß zwischen
1978 und 1984 zurzeit in einer Ruhephase (Reeh u. a., 1994; Mohr u. a., 1998). Im Frontbereich koalesziert
er ohne nachweisbare Fließbewegung mit dem L. Bistrup Bræ. Nur im oberen Teil des Storstrommen fließt
er mit Maximalwerten um 1m/Tag.
Weiter im Süden zeigt der Großteil der untersuchten Gletscher zwischen L. Bistrup Bræ und Wahlenberg-
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Gletscher keine signifikanten Änderungen im Fließverhalten (siehe Abbildung 8.2). Ausnahmen davon
bilden der Gerard-de-Geer-Gletscher und der Nordenskiöld-Gletscher im Kejser-Franz-Jospephs-Fjord.
Moon u. a. (2012) detektierten am Gerard-de-Geer-Gletscher eine um 20% verlangsamte Eisbewegung
zwischen 2000 und 2005, die danach wiederum stark anstieg. Eine Verlängerung der Zeitreihe bis ein-
schließlich 2012 zeigt eine erneute Verringerung der Fließgeschwindigkeit im Jahre 2012. Die hohe zeitliche
Auflösung der Landsat-Ergebnisse lässt zudem ein großes saisonales Signal mit einemMaximum im Ju-
ni/Juli und einer Amplitude von etwa 1m/Tag (30%) erkennen. Der Nordenskiöld-Gletscher hingegen
beschleunigte sich nach einer stabilen Phase bis 2008 von 0,8m/Tag auf 1,4m/Tag im Jahre 2011. Zeitlich
synchron zumGerard-de-Geer-Gletscher zeigte er im folgenden Jahr eine leicht verringerte Fließgeschwin-
digkeit.
9 Zusammenfassung
Seit dem Beginn der Satellitenfernerkundung konnten außerordentliche Fortschritte hinsichtlich der Sen-
sorentwicklung und der genutzten Auswertemethoden erzielt werden. Im Laufe der letzten 40 Jahre ver-
änderten sich die Auswerteverfahren von einer visuellen Inspektion und Interpretation anhand einzelner
Satellitenbilder hin zu einer überwiegend automatischen Verarbeitung großer Mengen multisensoraler
und multitemporaler Fernerkundungsdaten. Diese neuen Möglichkeiten eröffneten ein breites Spektrum
an interdisziplinären Anwendungsmöglichkeiten im Bereich der Erdsystemforschung und ihrer Teildiszi-
plinen. Im Bereich der Kryosphäre sind es vor allem die dynamischen Ausflussgletscher im Randbereich
der großen Eisschilde, in denen Fernerkundungsdaten mit einer hohen räumlichen und zeitlichen Auf-
lösung zu einem besseren Prozessverständnis führen können. Gerade die kurzfristigen Änderungen im
Fließregime sowie Lageänderungen der Gletscherfront und ihre zugrunde liegenden Mechanismen sind
nur ungenügend bekannt.
Diese Arbeit widmet sich der Erstellung eines weitgehend automatischen Monitoring-Systems zur
Erfassung von Fließgeschwindigkeitsfeldern und Gletscherfrontlagen sowie deren Änderungen anhand
multitemporaler Landsat-Aufnahmen im Bereich des Grönländischen Eisschildes. Dies umfasst die
sorgfältige Kombination verschiedener opto-mechanischer Scannersysteme unter Berücksichtigung
ihrer sensorspezifischen Charakteristika. Für den Großteil der grönländischen Ausflussgletscher wurden
Fließgeschwindigkeitsfelder und Frontlagen über den gesamten Landsat-Missionszeitraum bestimmt.
Ableitung von Fließgeschwindigkeitsfeldern
Die Bestimmung der Fließgeschwindigkeit basiert auf der Kombination flächenhafter Zuordnungsver-
fahren in koregistrierten Bildpaaren. Neben dem Verfahren der normalisierten Kreuzkorrelation und
dem Phasenkorrelationsverfahren zur Näherungswertbestimmung wurde ein nachgeschaltetes LSM zur
Schätzung von subpixelgenauen Verschiebungsbeträgen wie auch von Rotations- und Scherparametern
eingesetzt. Ebenso wurden die implementierten Verfahren so angepasst, dass eine Bildzuordnung trotz
der auftretenden Datenlücken in Landsat-7-Szenen mit SLC-Ausfall14 möglich ist. Entsprechend der
geometrischen Auflösung und der Zeitbasis des Szenenpaares wurden die Verschiebungskomponenten
in horizontale Fließgeschwindigkeiten transformiert. Aus den Rotations- und Scherparametern wurden
zusätzlich Informationen über die Deformationseigenschaften des Eises gewonnen.
Die ermittelten Fließgeschwindigkeitsfelder sind nicht frei von groben Zuordnungsfehlern. Der Ansatz der
adaptiven, rekursiven Gradientenfilterung erlaubt eine Eliminierung dieser Fehler. Bei diesem Verfahren
14Dies betrifft alle Landsat-7-Szenen, die nach dem 31.Mai 2003 aufgenommen wurden.
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wurden fließdynamische Eigenschaften des Gletschers als A-priori-Information im Filterschritt eingeführt,
sodass eine robuste und zuverlässige Detektion der Ausreißer erreicht wurde.
Zur Verbesserung der Koregistrierungsgenauigkeit der Bildpaare wurden Verschiebungsfelder in
stationären Bildregionen bestimmt, mit denen die Restverschiebung der Szenen zueinander minimiert
wurde. Besitzen die Satellitenbilder nicht ausreichend stationäre Bereiche oder sind diese durch Wolken
bedeckt, wurde die Berechnung der Verschiebungsfelder in vergletscherten Regionen durchgeführt. In
diesem Fall wurde die Bildzuordnung auf tiefpassgefilterte Bilder angewandt, die somit von bewegten
Spaltenbereichen nicht mehr beeinflusst sind.
Die Satellitenbilder des Landsat-Archivs werden entweder ohne Korrektion des radialen Versatzes oder
mit dem GTOPO30-Geländemodell orthorektifiziert bereitgestellt. In beiden Produktvarianten können in
den Bildzuordnungsergebnissen dadurch große Restverschiebungen auftreten. Dieser Fehleranteil konnte
durch die Verwendung eines hochauflösenden Geländemodells (ASTER-GDEM-V2) deutlich reduziert
werden. Einigen Geschwindigkeitsfeldern, die aus Landsat-7-Szenenpaaren mit SLC-Ausfall erstellt
wurden, kann immer noch ein Streifenmuster überlagert sein, das durch leicht zueinander verschobene
Scanzeilen in den Aufnahmen hervorgerufen wurde. Mittels Bandpassfilterung der Streifenfrequenz und
anschließender Erstellung sowie Reduktion eines sinusförmigen Musters wurde dieser Streifeneffekt stark
verringert.
Detektion von Gletscherfrontlagen
Die Ableitung der Gletscherfrontlage wurde mit zwei verschiedenen Ansätzen demonstriert. Beide
Verfahren wurden speziell für die Frontbestimmung von Gezeitengletschern in Eisfjorden entworfen,
in denen gängige Standardauswertemethoden der Gletscherflächenkartierung nur eingeschränkt
nutzbar sind. Das erste Verfahren ermittelt die Gletscherfront entlang mehrerer paralleler Profile, die
im Übergangsbereich zwischen Eisfjord und Gletscherbereich liegen. Anhand der Grauwertverteilung
kann in jedem Profil der Beginn des Gletscherbereiches detektiert werden. Aus diesen Punkten wird
anschließend das Frontpolygon vektorisiert.
Das zweite Verfahren verfolgt einen flächenhaften Ansatz. Aufgrund der unterschiedlichen Texturausprä-
gung ist eine Trennung der vergletscherten Gebiete von den Bereichen des Eisfjordes mit Hilfe einer
überwachten Klassifikation möglich. Die dazu verwendeten statistischen Texturmerkmale wurden aus der
GLCM bestimmt. Schließlich entspricht der gesuchte Frontverlauf dem von den Fjordseiten begrenzten
Randbereich der klassifizierten Gletscherfläche.
Entscheidend für die Frontlagegenauigkeit beider Verfahren ist die präzise Georeferenzierung der
Landsat-Szenen. Zu diesem Zweck wurden alle Szenen eines Gebietes bezüglich einer ausgewählten
Landsat-7-Aufnahme koregistriert. Dadurch wurde eine absolute Lagegenauigkeit von weniger als 50m
erreicht.
Dynamik der grönländischen Ausflussgletscher
Im Zeitraum zwischen 1972 und 2012 wurden für nahezu alle Ausflussgletscher Grönlands Fließgeschwin-
digkeitsfelder auf einer Fläche von etwa 500 000 km2 bestimmt. Dieses Gebiet wurde in 90 Einzelregionen
unterteilt, in welchen aus mehr als 16 000 Satellitenbildern der Landsat-Mission für jede Region etwa 500
bis 3000 Geschwindigkeitsfelder abgeleitet wurden. Insgesamt liegen damit über 110 000 Geschwindigkeits-
felder mit einer räumlichen Auflösung von 300m×300m vor. Aus diesen Informationen lässt sich nicht
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nur das Langzeitverhalten der Gletscher studieren, sondern sie liefern auch einen Einblick in die saisonale
Variabilität des Fließregimes. Die hohe zeitliche Auflösung der bestimmten Fließgeschwindigkeiten zwi-
schen 1999 und 2012 wurde bisher nur für wenige große Ausflussgletscher in Grönland veröffentlicht. Zum
überwiegenden Teil wurden die Gezeitengletscher mit einer Frontbreite von mehr als einem Kilometer
analysiert. Unter den insgesamt 302 untersuchten Gletschern befinden sich nur wenige landseitig endende
Gletscher, da eine Bildzuordnung aufgrund der meist fehlenden kontrastreichen Bildtextur scheitert. Für
etwa ein Drittel der Gletscher wurden zusätzlich die Frontlagepositionen und ihre Änderungen in den
letzten vier Jahrzehnten ermittelt.
Für nahezu alle Ausflussgletscher wurde die zeitliche Variation der Fließgeschwindigkeit an repräsentativen
Positionen im Frontbereich untersucht und die räumliche Veränderung im Fließregime bestimmt. Generell
zeigen die Gletscher in Zentralwest-, Nordwest- und Südost-Grönland nicht nur höhere Fließgeschwin-
digkeiten im Vergleich zu den Gletschern in anderen Regionen Grönlands, sondern weisen oft auch ein
deutlich beschleunigtes Fließverhalten auf. Vor allem zeigen die Gezeitengletscher eine wesentlich höhere
Dynamik als landseitig endende Gletscher. Neben den beobachteten Geschwindigkeitsänderungen ist häu-
fig auch eine Variation der Frontlage zu beobachten. Gewöhnlich ist eine Beschleunigung des Gletschers
mit einem Frontrückzug verbunden. Die seit 1999 größten Veränderungen wurden am Jakobshavn Isbræ
und am Upernavik Isstrøm imWesten sowie an einem Ausflussgletscher in der Køge Bugt im Südosten
Grönlands beobachtet. Diese Gletscher zeigen einen jährlichen Geschwindigkeitsanstieg von mehr
als 0,9m/Tag. Die im Untersuchungszeitraum größte Verringerung der Fließgeschwindigkeit besitzen
der nördliche Ausfluss eines nicht benannten Gletschersystems im Bereich der Ûnartit-Inselgruppe in
Zentralost-Grönland (-0,26m/Tag Jahr−1) sowie der Sermeq kujatdleq (-0,2m/Tag Jahr−1) im zentralen
Westen.
Der zeitliche Verlauf der Fließgeschwindigkeitsänderung weicht vom linearen Trend vielmals stark ab und
unterscheidet sich hinsichtlich des Beginns, der Dauer und des Endes der Beschleunigung bzw. der Phasen
verringerter Fließgeschwindigkeit. Eine Ausnahme bilden hierbei die Ausflussgletscher im Südosten
Grönlands, deren Änderung der Fließbewegung zwischen 2000 und 2008 überwiegend synchron verlief.
Seit 2008 konnte dieses einheitliche Verhalten an einer Mehrzahl der Gletscher nicht mehr nachgewiesen
werden.
Ausflussgletscher können innerhalb weniger Jahre ihre Geschwindigkeit und ihren Eismassenausstoß
verdoppeln, stabilisieren sich aber in der Regel nach Jahren extremer Beschleunigung. Dabei folgt einer
starken, oft über Jahre andauernden Beschleunigungsphase eine langsame Verringerung der Fließge-
schwindigkeit. Danach besitzen die meisten Gletscher im Vergleich zur Zeit vor der Beschleunigung eine
höhere Fließgeschwindigkeit und verbleiben häufig auf einer rückverlagerten Frontposition.
Die meisten Ausflussgletscher zeigen vielfach eine ausgeprägte saisonale Variabilität ihrer Fließge-
schwindigkeit und ihrer Frontlage. Nicht selten variiert innerhalb eines Jahres die Geschwindigkeit im
Frontbereich ummehr als 2m/Tag, die mit zunehmender Entfernung von der Gletscherfront abnimmt. Die
grönländischen Gletscher erreichen ihre Maximalgeschwindigkeit vorwiegend zwischen Mai und Oktober.
Der saisonale Verlauf ist gletscherspezifisch und kann überdies auch in seinem zeitlichen Verlauf variieren.
Die über mehrere Dekaden vorliegende Zeitreihe der bestimmten Fließgeschwindigkeiten ermöglicht im
Besonderen die Detektion und die Untersuchung des zeitlichen Verlaufs von Surge-Ereignissen.
Die sowohl große zeitliche als auch hohe räumliche Variabilität der ermittelten Fließgeschwindigkeiten
und Frontlagen zeigt eindrucksvoll die Dynamik und Komplexität des gesamten grönländischen Gletscher-
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systems. Das modular aufgebaute Auswertesystem liefert ein Werkzeug zur routinemäßigen, überwiegend
automatischenAbleitung des Fließregimes und ermöglicht darüber hinaus die einfache Integration weiterer
bestehender oder zukünftiger Satellitensensoren.
Das Programmpaket eignet sich auch zur Anwendung in anderen ausgedehnten vergletscherten Gebieten.
Der Antarktische Eisschild stellt ein mögliches zukünftiges Anwendungsgebiet dar.
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